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Résumé 
Ce mémoire a pour finalité première la synthèse des travaux scientifiques, 
que j’ai menés seul ou en collaboration, dans le Golfe de Guinée (cf. liste des 
publications scientifiques jointes). 
Il consiste en la description et l’explication des phénomènes physiques 
observés : 1) variabilités intrasaisonnières, saisonnières et interannuelles du vent, 
de la température et des courants, à l’équateur et à la côte (5”N, 4”W) ; 2) 
influence du vent (locale et/ou extra-locale) et des courants sur la variabilité 
thermique observée. Il est ainsi montré qu’à l’équateur (4”W), le refroidissement 
annuel d’et& boréal est lié non seulement à la présence du vent local et du Courant 
Equatorial Sud (Houghton et Colin, 1986 ; Colin, Gonella et Merle, 1987) mais 
également a la distribution du vent le long de l’équateur (Weisberg et Colin, 1986 ; 
Colin et Garzoli, 1987). A la côte (5”N, 4”W), le refroidissement des eaux de 
surface (couche O-100m) dépend, tant en hiver qu’en été boréal, non de l’onde de 
Kelvin équatoriale (Houghton et Colin, 1986 ; Colin, 1988) mais de l’intensification 
concomitante du Courant de Guinée (qui est en phase avec la distribution du 
rotationnel du vent dans ‘la bande O”-12”N, Est de 4O”W en été et Est de 2O”W en 
hiver) et du vent local (été principalement). Le vent et la température de surface 
et de subsurface (les courants marins également) sont aussi cohérents aux échelles 
de temps inférieures à la saison, tant à l’équateur qu’à la côte (Colin, 1988 ; Colin 
et Garzoli, 1988 ; Houghton et Colin, 1987 ; Weisberg, Horigan et Colin, 1979) ; la 
cohérence est particulièrement significative dans la plage de période 10-20 jours en 
surface et 30-32 jours en profondeur. Les simulations des températures et des 
courants du GCM du GFDL (Philander, 1979 ; Philander et Pacanowski 198 1, 1986 
a, 1986b...) qui, à l’échelle saisonnière, reproduisent les fluctuations océaniques 
observées dans le Golfe de Guinée (équateur et côte à 5”N), permettent de 
conclure que “la réponse de la couche équatoriale de surface (O-100 m) dans le 
Golfe de Guinée dépend bien de la distribution du vent le long de l’équateur mais 
qu’a la côte (5”N), l’affleurement saisonnier de la thermocline dépend 
essentiellement des modifications des composantes du vent et de son rotationnel 
sur le Golfe de Guinée”. 
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II -.INTRODUCTION 
L’originalité des zones équatoriales océaniques, par rapport à celles situées 
aux latitudes élevées, réside dans leur ajustement rapide aux fluctuations de 
l’atmosphère ; l’évaluation des termes de l’équation des tourbillons montre que cet 
ajustement varie comme sin’Y=/CosY où y représente la latitude ; il est 
dlautant plus petit que l’on se déplace des hautes vers les basses latitudes. A la 
latitude 5”N, ce temps d’ajustement est de 3 a 5 mois pour l’océan Atlantique. Si 
l’océan est fortement stratifie, ce qui est le cas des océans équatoriaux, les 
déplacements verticaux de la thermocline seront donc en phase avec les 
f,luctuations périodiques, annuelle et interannuelle, du champ de vent. D’un point de 
vue expérimental, ces échelles de temps sont compatibles avec la durée d’un 
programme océanographique. L’intérêt des zones équatoriales ne se circonscrit pas 
exclusivement a l’océanographie ; les donnes recueillies montrent également que 
l’o.c.éan tropical : 
i ) est la région où le flux méridien de chaleur d’origine océanique est 
maximal tant en moyenne qu’en valeur annuelle; 
ii) constitue ainsi, un élément important de la dynamique du système 
climatique mondial. 
La connaissance de l’Océan Atlantique intertropical date de plusieurs siècles 
(Hisard 1983 ; Ridcharson et Mc Kee, 1984) ; la descriptiqn du régime des vents et 
des courants, a l’échelle du bassin, n’a réellement débuté qu’au siècle dernier (De 
Kerhallet, 1852 ; Buchanan, 1886) ; c’est ainsi qu’il a été montre, la présence : 
i ) de deux systèmes anticycloniques qui engendrent les alizés de Nord-Est 
(Sud-Est) au Nord (Sud) de l’équateur avec a leur frontière une zone de calme ; 
ii) en surface, du Courant Equatorial Sud (CES) portant a l’Ouest a l’équateur 
et du Courant de Guinée (CG) portant a l’Est au Nord de l’équateur ; 
iii) du Sous-Courant Equatorial (SCE) a l’équateur et a l’immersion 55 
mètres. 
La connaissance océanographique de l’Océan Atlantique intertropical et du 
Golfe de Guinée en particulier, fut approfondie par Janke (1920) et Defant (1936); 
ce dernier fut en outre le premier à proposer un schéma théorique de circulation 
de l’océan intertropical. La première description hydrologique, courantologique et 
biologique synoptique fut effectuée au cours du programme international 
EQUALANT (EQUAtorial ATLANTique) en 1963 --- ; elle a servi de référence 
océanographique pendant une bonne décennie. Elle fut complétée ensuite par les 
programmmes internationaux GATE (GARP Atlantic Tropical Experiment) en été - - - 
1974, et PEMG (.remière~xpérience Mondiale de GARP) en hiver et été 1979, qui - 
a partir d’observations en points fixes et de sections transéquatoriales des 
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structures hydrologiques et dynamiques le long de l’équateur, permirent d’accéder à 
une meilleure définition des champs de vent, de température et de courants en 
saison chaude (hiver boréal) et en saison froide (été). Dans le Golfe de Guinée, les 
radiales du N.O. “CAPRICORNE” de 1971 a 1977 et le programme national français 
CIPREA (Circulation et PRoduction en zone Equatoriale Atlantique) effectues en 
1978 et 1980 (Voituriez 1981 et 1983) avec une attention particulière le long du 
rail 4”W (5”N-5”S), permirent d’y préciser : 
i ) les zones de refroidissement et d’enrichissement maximales ; à 4”W, le 
centre de “l’upwelling” est situé à la latitude 2”3OS-3”s ; 
ii) l’amplitude de la variabilité thermique saisonnière ; elle est de 3°C 
environ entre l’équateur et 5”s; 
iii) de mettre en évidence les variabilités saisonnière du CES (branche Sud) 
et du SCE. 
Parallèlement à ces programmes d’observations, la compilation des données 
“historiques” ( b o servations et dérives des bateaux marchands principalement) a 
conduit à la publication d’Atlas représentant les distributions mensuelles 
(trimestrielles et semestrielles dans certains cas) et annuelles moyennes du vent de 
surface (Bunker, 1976 ; Hastenrath et Lamb, 1977 ; Hellerman, 1979 ; Hellerman et 
Rosenstein, 1983), des courants de surface (Richardson et Mc Kee, 1984, Arnault, 
1987), de la température de surface (Hastenrath et Lamb, 1977 ; Merle, 1978 ; 
Picaut et al., 1985) et de la profondeur de la thermocline (Merle, 1978) sur 
. l’ensemble du bassin océanique intertropical. La densité des observations variait 
cependant selon les années et les aires géographiques considérées (définies par 
carrés ou rectangles) ; les données climatiques de vent ont néanmoins permis de 
“forcer” des modèles numériques de circulation, linéaires (Cane et Patton, 1984 ; 
Busalacchi et Picaut, 1983) et/ou non-linéaires (Philander, 1979 ; Philander et 
Pacanowski, 1980) et, en aval, de les valider par les données climatiques de 
température (l’anomalie de hauteur dynamique dans certains cas) et de courants. Si 
les distributions thermiques de surface et/ou de subsurface simulées (thermocline 
ou profondeur de l’interface dans les modèles à une couche et demie) 
reproduisaient globalement les distributions saisonnière observées : 
i) approfondissement en été boréal de la thermocline dans la partie 
équatoriale Ouest et affleurement dans la partie Est ; 
ii) plus forte amplitude de la variabilité saisonnière de la température de 
surface dans l’Est que dans l’Ouest, 
les différences entre les amplitudes saisonnières des structures thermiques et 
intensités des courants de surface et de subsurface, tant dans l’Est que dans 
l’ouest, provenaient du fait que les données “historiques” utilisées tant en amont 
qu’en aval du modèle, étaient ni simultanées, ni reparties de manière égale sur 
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l’ensemble du bassin équatorial ( a la longitude 4”W par exemple, le SCE disparaît 
totalement dans la simulation du modèle de Philander et Pacanowski (1986), en été 
boréal >. De plus, les distributions de vent, basées sur des moyennes mensuelles, 
étaient de ce fait plus du type “sinusoïdal” qu’impulsionnel ; or les enregistrements 
de vent obtenus au Rocher St Pierre et St Paul (0°55’N, 29”W c’est-à-dire en plein 
océan) pendant la PEMG (Garzoli et al., 1982) montraient toutefois un 
comportement plutôt impulsionnel, caractérisé par une intensification et une 
relaxation “rapide” des alizés. Si donc l’on voulait progresser dans la compréhension 
de l’ajustement de l’océan aux fluctuations saisonnières du champ de vent, en zone 
équatoriale Atlantique, il était souhaitable de conduire un programme de 
recherches qui puisse couvrir autant que faire se pouvait, l’ensemble du bassin 
équatorial tant pour les observations météorologiques (vent de surface 
principalement) qu’océanographiques (hydrologie , courantologie). Ce fut l’objet du 
programme conjoint franco-américain FOCAL/SEQUAL (Français gcean Climat en - - 
zone équatoriale AtLantique et SEasonal eEatoria1 AtLantique) dont les -- - -- 
op&ations à la mer furent menées de novembre 1982 à octobre .1984 ; les 
enregistrements aux points fixes (vent, courants, température, profondeur de la mer 
thermocline, niveau moyen de la mer) obtenus à partir de mouillages de surface, 
d’écho-sondeurs inversés, de marégraphes à pression... furent complétés par des 
observations : 1) de vent déduites du déplacement des nuages en altitude (données 
f(ournies par le Centre Européen CEPMMT de Reading, Angleterre), 2) hydrologiques 
et courantologiques effectuées lors des campagnes océanographiques saisonnières 
(35”W, 23”W, lO”W, 4”W, 1”E et 6”E) et des profils AXBT (Air e%endable - 
BathyThermograph) le long du méridien 4”W (fig. 1). - - 
L’objet de ce mémoire consiste en la présentation de la synthèse: 
- des observations (vent, température et courants) continues (mouillages à 
O”-4”W et 5ON-4’W)) et discontinues (campagnes hebdomadaires et saisonnières) que 
j’ai effectuées seul ou en collaboration dans le Golfe de Guinée au cours du 
programme FOCAL/SEQUAL (cf. publications scientifiques jointes); 
- de la validation du GCM (Global Circulation Model) du Geophysical Fluid 
Dynamics Laboratory (Université de Princeton, USA) par comparaison des 
observations avec les simulations de ce modèle, de manière : 1) a mieux cerner les 
mécanismes physiques associés aux refroidissements des eaux hauturières (O’, 4”W) 
et côtières (plateau continental de Côte d’ivoire); 2) à définir un degré de 
confiance pour les simulations ultérieures de ce modèle, dans la zone océanographi- 
que considérée. 
Les données utilisées dans ce mémoire proviennent principalement : 
Figure 1 .Localisation géographique des opkations menées a la mer lors du programme FOCAL. 
Figure 2. Schéma de la ligne de mouillage utilisée à 0’,4’W pendant FOCAL. les signes T, U, V, P et S 
représentent respectivement les température, composantes zonale et méridienne du courant, la pression et 
la salinité, Les sigles VACM et RCM signifient “Vector Averaging Current Meter” (matériel AMFI et ” 
Recording Current Meter” (matériel Aanderaa). 
- du mouillage de surface FOCAL déployé a O”-4”W, du 13 février 1983 au 27 
septembre 1984. Le schéma du mouillage est présenté dans la fig. 2 ; les données 
et les niveaux de mesure de chaque opération a la mer (la maintenance de la ligne 
était assurée tous les 3 mois environ) sont décrits dans Colin et al. (1988a) ; ce 
fut la première fois que des enregistrements de vent, de température et de 
courants, de durée aussi longue ( 20 mois) étaient obtenus dans le Golfe de Guinée, 
en ce point; 
- des campagnes océanographiques saisonnières FOCAL effectuées le long des 
méridiens lO”W, 4”W, 1”E et 6”E respectivement de 2”N à 2”S, de 5”N à 5”S, de 
6”N a 6”s et de 3”30’N a 5”3O’S (Hénin et al., 1986 ; Colin et al., 1987) et des 
radiales hebdomadaires sur le plateau continental de Cote d’ivoire (Colin, 1988) ; 
- des profils AXBT SEQUAL effectués le long du méridien 4”W en 1983 et 
1984 d’Abidjan (5”N) à 2”s (Houghton et Colin, 1986). 
II - ENVIRONNEMENT CLIMATIQUE (VENT) 
II. 1. Description générale 
Comme il a été dit précédemment, le Golfe de Guinée est soumis à l’action 
des 2 systèmes anticycloniques, celui des Açores au Nord et celui de Ste Hélène au 
Sud ; ils engendrent respectivement les alizés de Nord-Est (Sud-Est) au Nord (Sud) 
de l’équateur. A la frontière de ces deux systèmes de vent, se situe la Zone de - 
Confluence des Alizés (ZCA) appelée encore Zone de Convergence -ter-Tropicale - - - 
(ZCIT) ou Equateur Météorologique (EM). 
11.2. Variabilités 
Le premier ensemble synoptique de distribution de données mensuelles du 
champ de vent fut obtenu par Hastenrath et Lamb (1977) par compilation des 
mesures de vent (vitesse et direction) couvrant la période 19 1 l-1970 et fournies par 
les navires marchands et stations météorologiques. Il fut ainsi possible 
d’appréhender la moyenne statistique du cycle saisonnier du vent sur l’ensemble du 
bassin équatorial. 
Bunker (1976), à partir du même fichier “source” des données de vent, a 
calculé les distributions mensuelles des tensions de vent à la surface ; elles ont été 
obtenues à partir de coefficients de frottement variables selon l’aire océanique 
considéré (le coefficient de frottement en un point dépend en effet de la vitesse du 
vent et de la “stabilité” de l’atmosphère en ce lieu). Ce fichier “climatique” des 
tensions de vent fut ensuite complété par Hellerman (1979) par adjonction des 
données GATE, puis par Picaut (1983) et Hellerman et Rosenstein (1983) en y 
intégrant les données de la PEMG et enfin par Picaut et al. (1985) en y ajoutant 
les données couvrant la période 1980-1984, c’est-à-dire correspondant aux périodes 
“pt-é’l et “intra” FOCAL/SEQUAL (1982-1984). Ce fichier climatique, en dépit de 
son. originalité certaine liée à la fourniture de distributions mensuelles du champ de 
vent sur l’ensemble du bassin intertropical, présentait toutefois deux inconvénients 
majeurs : 
- s’il permettait une description globale des tendances, la densité des 
observations était cependant fort inégale tant dans le temps que dans l’espace 
rendant ainsi difficile une interprétation fine des fluctuations saisonnières du 
champ de vent ; 
- il n’était pas associé à un champ thermique (surface et subsurface) de 
définition comparable ce qui limitait l’étude de la réponse de l’océan aux 
fluctuations saisonnières de l’atmosphère e la comparaison entre les simulations des 
modèles numériques forcés par ce vent climatique et les observations. 
Un des objectifs essentiels du programme FOCAL/SEQUAL fût précisément 
de, mesurer le vent en certains points du bassin équatorial de manière à obtenir des 
séries temporelles continues permettant : 
i) une définition des principales- échelles de temps des phénomènes puis, en 
aval 
ii) de valider les champs de vent définis a partir des observations 
satellitaires (déplacement des nuages fournis par le Centre Européen de Reading, 
U.K.) et des plateformes d’observations (bateaux marchands, bouées...). 
Dans le Golfe de Guinée, j’ai à cet effet plaçé deux stations météorologiques 
respectivement a 5O15’N, 3”57”W (PB) au sommet du Phare d’Abidjan (Colin, 1988) 
et a O”, 4”W (GG) au sommet du tripode supérieur de la bouée de surface (Colin et 
ai., 1987 ; Colin et Garzoli, 1987), ancrée par 5150 mètres de fond (fig. l)(seul 
l’enregistrement équatorial servit de référence aux données satellitaires du vent 
européen dans le Golfe de Guinée). Cette longue série temporelle continue de la 
vitesse (incertitude de 0.2 m/s)et de la direction (incertitude de 5”) du vent, a 
l’équateur, dans le Golfe de Guinée , m’a permis de décrire de manière détaillée la 
variabilité saisonnière du vent à 0”,4”W. 
variabilité saisonnière 
L’on peut résumer les observations de la manière suivante : 
- le module de la vitesse du vent est maximal d’avril à décembre en 1983 et 
de mai a mi-août (fin de l’enregistrement) en 1984 ; le minimum est observé de 








Figure 3. Evolution temporelle (moyennes journalières) de la tension du vent à 0’.4’W a); spectres de la 
variante b) et du vecteur vent CI du signal (a) (adapté de Colin et Garzoli, 1987). 
- la variation temporelle de la composante méridienne de la vitesse du vent 
est superposable à celle du module ; cela montre que la direction moyenne du vent 
est préférentiellemnt du secteur Sud comme le suggéraient les données “climati- 
ques” ; toutefois l’amplitude du signal annuel est 1.5 fois plus grande dans les 
données “climatiques que dans les mesures directes ; 
- la composante zonale, en revanche, présente un intérêt certain car elle est 
plus directement liée a la variabilité thermique ; au printemps - début de l’été, le 
vent souffle du secteur Sud-Est puis la direction vire au secteur Sud en été et 
enfin au secteur Sud-Ouest, de l’automne jusqu’au début de l’hiver. 
La direction et la vitesse du vent présentent donc une variabilité saisonnière 
marquée. Les tensions de vent correspondantes (fig. 3a) montrent une allure 
générale comparable avec toutefois des gradients temporels plus forts liés aux 
périodes d’intensification et de relaxation du vent ; cela est dû au fait que la 
tension du vent est proportionnelle au carré de la vitesse du vent et au coefficient 
de frottement qui, lui aussi, dépend. linéairement de cette vitesse (Colin et Garzoli, 
1987). 
A la côte (Y, 4”W), j’ai également montré que l’intensité et la direction du 
vent présentaient aussi, contrairement aux observations du vent a terre (Verstraete 
et al., 19791, une variabilité saisonnière marquée ; cette dernière a été décrite par 
Colin (1988) à partir d’observations effectuées sur le plateau continental de Côte 
d’ivoire, d’octobre 1982 à juin 1983 et en bordure de ce plateau (Phare de Port 
Bouët) de février a août 1983 et de fin avril à décembre 1984, c’est-à-dire a des 
périodes d’observations identiques a celles ’ de 0”, 4”W. Schématiquement l’on 
observe pour la : 
- composante méridienne : deux maxima (les valeurs étant comptées 
positivement vers le Nord) centrés respectivement en mai-juin et octobre-novembre, 
les minima se situant de juillet à septembre et de décembre à février ; ce dernier 
correspond à la période de relaxation des alizés ; 
- composante zonale : un maximum annuel de juin a octobre (1984) ce qui 
correspond à un vent de secteur Ouest-Sud-Ouest, c’est-à-dire de direction 
quasi-parallèle à la côte (en 1985, la composante zonale présente une variation 
similaire, Colin et al., 1988b). Le minimum est observé de novembre à mai ; il 
apparaît toutefois des intensifications, de février à avril (1983), qui induisent une 
advection verticale ascendante des eaux froides, en surface. 
Le long de l’équateur, les valeurs mensuelles de la tension du vent a 0”,4”W 
et 0”55’N,29”W (SPP) ont été calculées de février 1983 a août 1984 puis comparées 
aux valeurs “climatiques” d’Hellerman (1979) en ces deux points (Colin et Garzoli, 
1987) ; cette comparaison s’avérait nécessaire afin de juger de la “représentativité” 
du vent “climatique” pour l’excitation des modèles de circulation. Les valeurs 
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otiservées, pour les enregistrements du module de la vitesse et de la composante 
meridienne de la vitesse du vent : 
1) sont inférieures de 0.1 a 0.3 dynes/cm* aux valeurs “climatiques”, aux 
deux sites ; 
2) présentent a GG (comme à SPP) une composante annuelle marquée ce 
qui n’est pas le cas des données “climatique” ; ceci tient au fait que la phase 
%&axation” est bien plus nettement marquée dans les valeurs méridiennes 
observées que dans les valeurs “climatiques”. 
Les composantes zonales observées et données “climatiques” présentent en 
revanche un cycle annuel comparable aux deux points sans être pour autant 
superposables (Colin et Garzoli, 1987) ; cette différence sera commentée dans le 
paragraphe “variabilité interannuelle”. 
Les tensions de vent observées à GG et SPP (des mesures de vent de durée 
moins importante ont également été effectuées simultanément à 0”,24”W et 
OO,lSoW) ont principalement permis de caler le champ synoptique des tensions de 
vent déduit du déplacement des nuages sur l’ensemble du bassin intertropical pour 
la période de temps considérée (Tourre et Chavy, 1987). Le fichier ainsi obtenu, 
appelé fichier IIb après intégration des directions de vent fournies par les bateaux 
marchands (Cardone, communication personnelle), a permis l’excitation des modèles 
numériques de circulation (linéaires et non-linéaires). Au chapitre IV, la 
comparaison entre les valeurs océaniques observées et simulées (GCM du GFDL 
“forcé” successivement par le vent “climatique” et le vent FOCAL/SEQUAL), sera 
effectuée et les différences observées seront commentées. 
En conclusion, le vent observé à 0”,4”W (de février 1983 à août 1984) et a la 
côte (de février à août 1983 puis d’avril à décembre 1984) m’aura permis de 
montrer l’existence d’une variabilité saisonnière marquée dans les composantes 
horizontales du vent observé qui n’apparaissait ni dans la composante méridienne du 
vent “climatique” à l’équateur , ni dans les composantes zonale et méridienne du 
vent “climatique” à la côte. 
Variabilité interannuelle 
Les enregistrements continus du vent à O”, 4”W en 1983 et 1984, montrent: 
- une intensification au pritemps boréal plus précoce en 1983 (mars) qu’en 
1984 (avril) ; les moyennes mensuelles du module de la tension du vent indiquent un 
décalage d’un mois ; 
- en hiver boréal, la présence d’un vent de secteur Sud-Est en 1983 (février) 
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Figure 4. Enregistrements de là SST (‘CI et des composantes méridienne et zonale (m/s) du vent B O’- 
4’W (moyennes journalières), de janvier à juillet 1979, pendant CIPREA. 
Figure 5. Evolutions temporelles des composantes tonales des pseudo-tensions (m2/s2) du vent ECMRWF 
à 3’45’N-3’44W et 3’45’N-5’37W, de 1982 à 1985 (valeurs hebdomadaires moyennes) 
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- en été boréal (juillet-août), une rotation du vent au secteur Sud en 1984 
alors que le vent reste au secteur Sud-Est en 1983 jusqu’à la fin du mois de 
septembre ; cette différence de direction du vent aura, comme il sera vu plus loin, 
des incidences sur l’intensité du refroidissement des eaux de surface. 
Les enregistrements continus des composantes de la vitesse du vent que j’ai 
obtenus au même point, de janvier a. début juillet 1979 (fig.41 lors du programme 
CIPREA, dans des conditions de mesures identiques à celles de FOCAL, montrent 
également la présence : 
- en janvier, d’un vent de secteur Sud-Est, comme en 1983 ; 
- à partir de la mi-avril, une intensification de la composante Ouest du vent 
i.e. à une période identique à celle observée en 1984 ; 
- en juillet, d’un vent situé au secteur Sud-Est, comme en 1983. 
Le trop faible nombre d’enregistrements continus de vent observés en points 
fixes ne permet, évidemment pas, d’obtenir l’amplitude de la variabilité 
interannuelle aux différentes saisons. Toutefois les enregistrements FOCAL/SEQUAL 
montrent, à O”-4”W, une variabilité maximale au printemps (période qui correspond 
à la relaxation des alizés) et en été boréal, contrairement aux résultats obtenus par 
Servain et al. (1985) dans le Golfe de Guinée a partir des données “climatiques”. 
Sur la bordure Nord du Golfe, les enregistrements de la composante zonale 
des pseudo-tensions de vent déduits du déplacement des nuages (Centre Européen) a 
3”45’N et 3”45’W, de janvier 1983 à décembre 1986 (fig. 5) et des mesures directes 
de vent effectuées au sommet du phare de Port-Bouët (Abidjan), de janvier a août 
1983 et d’avril 1984 a janvier 1986, ne montrent pas de différences importantes 
entre les trois années indiquant ainsi une variabilité interannuelle faible pour la 
période de temps considérée et plus faible que celle observée à l’équateur, en 
accord avec Servain et al. (1985). 
En conclusion, la partie équatoriale Est Atlantique présente, comme son 
homologue de l’océan Pacifique, une variabilité interannuelle d’amplitude cependant 
plus faible car elle ne subit pas directement l’influence prépondérante et périodique 
d’ ENS0 (El Nino / Southern Oscillation). 
Variabilité intrasaisonnière 
La première description statistique de la variabilité haute-fréquence du vent 
a O”,4”W a été faite par.Colin et Rua1 (1982) à partir des mesures directes de vent 
effectuées lors du programme CIPREA (fig. 4). Ils ont observé la présence de pics 
d’énergie centrés sur 24 heures, 5-6 jours et 10-15 jours; la trop faible durée de 
chaque morceau d’enregistrement n’avait toutefois pas permis, hormis pour le pic 
centre sur 24 heures, d’obtenir une signification statistique satisfaisante. 
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E”enregistrement continu du vent que j’ai obtenu lors du programme FOCAL aura 
aussi: permis, pour la première fois, de compléter l’étude de la variabilité du vent 
aux échelles de temps inférieures à 3 mois. L’analyse spectrale de l’enregistrement 
de vent obtenue a 0”,4”W pendant FOCAL, (fig. 3b) a été décrite par Colin et 
Garzoli (1988). Les spectres des composantes zonale et méridienne de la tension de 
vent présentent de l’énergie dans la plage 2-60 jours ; les fluctuations sont 
d”amplitude plus grande pour la composante méridienne que pour la composante 
zonale. Le maximum maximorum d’énergie est centré sur la période de 15 jours, et 
est localisé dans le spectre de la composante méridienne. L’analyse spectrale du 
vecteur vent (Gonella, 1972) montre qu’à cette période (fig. 3c), l’énergie n’est pas 
identiquement distribuée dans les deux sens de rotation ; selon la théorie linéaire, 
cette oscillation ne peut donc pas correspondre à une pure onde mixte de 
Rossby-gravité. Cette fluctuation de période 15 jours apparaît également à SPP 
(Colin et Garzoli, 1988) ; une cohérence significative est observée entre les deux 
composantes zonales du vent en ces deux points; la phase n’est cependant pas 
significativement différente de zéro à cette période (cf fig. 6 dans Colin et 
Garzoli, 1988). Les autres pics d’énergie à 0”,4”W sont centrés dans les plages 7-9, 
5-6 et 3-4 jours (composante méridienne principalement). 
A la côte, une première analyse statistique du module de la vitesse du vent 
avait et& effectuée, par l’auteur, à partir de données tri-horaires de I’ASECNA a 
Abidjan (5” 15N-3”58W) pour la période de temps 197 l-l 974 ; elle montrait la 
présence de pics d’énergie centrés sur 24 heures, 5-7 et 13.5 - 14.5 jours (Colin, 
1977) ; seul le premier pic était significatif à plus de 80 % (niveau de confiance) ; 
les faibles amplitudes associées aux oscillations de périodes supérieures à 24 heures 
étaient liées selon toute vraisemblance aux faibles vitesses du vent enregistrées a 
cette station située assez loin (1.5 km) du littoral. Les mesures directes du vent 
que j’ai effectuées pendant FOCAL m’auront donc permis, comme a l’équateur, de 
compléter l’étude de la variabilité du vent à la côte. Les spectres d’énergie des 
composantes horizontales de la vitesse du’ vent ont et& décrits par Colin et al. 
(1988b) ; ils montrent que l’oscillation de 15 jours est également présente dans la 
composante méridienne de la vitesse du vent a 5”N, 4”W les mêmes années (fig. 
6a). C’est donc un élément commun à l’ensemblé du bassin équatorial atlantique. 
L’origine de cette oscillation a fait l’objet de nombreuses communications scienti- 
fiques (cf. Colin et Garzoli, 1988). Certains auteurs l’attribuent aux mouvements 
méridiens de la ZCIT (Dia110 et al., 1988) ; ces auteurs ont en effet montré que le 
spectre du déplacement en latitude de la ZCIT était fortement énergétique dans la 
plage de périodes 13.5-16 jours. Les autres pics sont centrés sur 5-6 et 3-4 jours 
sont significatifs dans le spectre de la composante zonale uniquement ; celui centre 





Figure 6. Spectres: a) des composantes horizontales de la vitesse du vent à la côte (Abidjan) du 
261411984 au 31/12/ 1985; b) de la température et des composantes horizontales de la vitesse du 
courant à 10m et CI de la températures et des composantes horizontales intégrées, de 1 10m à lOm, de la 
vitesse du courant à 0’,4’W pendant FOCAL (tirés de Colin et al., 1988; Colin et Garzoli, 1988). Les 
enregistrements correspondent à des valeurs moyennées toutes les 24 heures et la ligne verticale en 
pointillés dans (a) indique la fréquence de coupure. 
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de confluence des alizés. 
III - ENVIRONNEMENT OCEANOGRAPHIQUE 
Comme il a été mentionné précédemment, un des objectif scientifiques de 
FOCAL/SEQUAL était d’obtenir une description simultanée du champ de vent, de 
température et de courants afin d’étudier les variabilités et les interrelations entre 
ces différents paramètres puis en aval de s’appuyer sur ces distributions pour 
valider les modèles numériques de circulation. 
A l’équateur, l’ajustement rapide du champ thermique aux fluctuations 
saisonnières de l’atmosphère est lié à l’annulation de la force de Coriolis ; cette 
particularité équivaut à l’existence d’un guide d’ondes le long de l’équateur 
(Matsuno, 1966). La rapidité avec laquelle l’énergie transmise par l’atmosphère a 
l’océan est redistribuée zonalement, est dûe a la présence des ondes de Kelvin qui 
contrairement aux ondes longues de Rossby (Rossby, 1939), se propagent vers 1’ Est 
avec des vitesses trois fois supérieures. Cette théorie a été ensuite développée par 
Moore (1968) notamment dans la formulation des réflexions aux frontières Est et 
Ouest puis appliquée au courant des Somalies par Lighthill (1969) et enfin 
généralisée par Moore et Philander (1977). La juxtaposition du système, ondes de 
Kelvin - ondes de Rossby, permet à l’Océan équatorial Atlantique (largeur de 5500 
km environ) de retrouver son état d’équilibre, après excitation par un vent 
impulsionnel, au bout de 150 jours seulement (Cane, 1979). Cet ajustement dépend 
étroitement de la forme et de la durée de l’excitation considérée. 
En surface, la température est de plus influençée par le rayonnement solaire, 
le rayonnement infra-rouge et l’évaporation ; elle est principalement déterminée 
par les processus atmosphériques (Sarachik, 1978). La SST en un point peut être 
modifiée (Cane et Sarachik, 1983) par: 
- variation du flux incident de chaleur lies aux processus purement atmosphe- 
riques; 
- advection de chaleur par des processus purement océaniques ; 
- accroissement de la profondeur de la couche de mélange superficielle (ce 
qui équivaut a un approfondissement de la thermocline). 
La différence essentielle qui existe entre ces différents processus est que le 
premier conduit a une modification de la SST qui dépend uniquement de 
l’atmosphère alors que pour les deux autres, la variation de la SST est étroitement 
liée à la dynamique océanique, l’atmosphère n’agissant plus que comme tampon. 
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111.1. Température de surface (SU) 
Variabilité saisonnière 
Les enregistrements de température (incertitude de O.OS’%) en surface (1 
m&re sous la surface) et à l’immersion 10 mètres que j’ai obtenus à 0”,4”W 
pendant FOCAL sont superposables (cf. figure 2 dans : Colin et al., 1987) ; l’on 
peut donc associer la SST indifféremment à l’un ou l’autre de ces enregistrements, 
ce: qui sera fait dans ce mémoire. 
La SST montre la présence d’un signal annuel de forte amplitude (3.5 à 
4°C) : maximum de SST (T 29°C) en mars-avril, minimum (T 21-22°C) de juin à 
août puis croissance monotone de septembre à avril. L’amplitude observée est 
environ 1.5 fois supérieure à celle obtenue à partir des données historiques 
(. 2.5%) moyennées dans la bande l”N-1”s , S”W- 2O”W (Servain et al., 1985). Les 
auteurs ont constaté que la décroissance de la SST à 0”,4”W intervient après 
l’intensification des alizés de Sud-Est à 0”,4”W (mi-avril pour les deux années 1983 
et 1984) et que ce refroidissement se maintient tant que le vent reste au secteur 
Sud-Sud Est (Colin et al., 1987). En 1979 un comportement similaire a été observé 
au cours de CIPREA (fig. 4). 
Colin et Garzoli (1987) ont montré que la décroissance de la SST à 0”,4” W 
intervenait avant l’intensification du vent sur la partie équatoriale Ouest et en 
particulier à SPP. Il n’y a donc pas de relation biunivoque simple, tout au moins 
pour la période de temps considérée, entre l’intensification du vent sur la partie 
équatoriale Ouest et le refroidissement des eaux de surface dans la partie 
équatoriale Est. 
La répartition spatiale, à différentes saisons, de la SST dans le Golfe de 
Guinée (par exemple pour l’année 1983) montre (fig. 7) que ce refroidissement est 
lié à la présence d’un front thermique qui apparaît en avril-mai, dans une direction 
parallèle à l’équateur, centré approximativement sur 15 et séparant les eaux 
chaudes au Nord des eaux froides au Sud. En août, ce front thermique est plus 
marqué (gradient méridien de la température plus élevé) mais est toujours localisé 
au Sud de l’équateur. Par rapport à la situation rencontrée au printemps, l’on note 
un refroidissement général des eaux de surface, les minima thermiques se situant à 
la côte et au Sud de l’équateur. 
L’existence et la position Sud de ce front thermique, dans le Golfe de 
Guinée, sont liées à la forte composante méridienne du vent dans cette aire 
océanique (Philander et Pacanowski, 1981 ; Houghton et Colin, 1986). La 
distribution spatiale de la SST ne peut donc pas être exclusivement reliée à l’onde 
de Kelvin équatoriale comme le suggéraient Adamec et O’Brien (1978), Servain et 
a 
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Figure 7. Distributions saisonnières horiiontales de la SST (‘CI en a) février, b) avril, CI août, d) 
novembre 1983 et e1 février, f) mai, g) juillet 1984 pendant FOCAL (adapté de Hénin et al., 1986). Les 
points noirs indiquent la localisation géographique des stations. 
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al. (1984) car elle induirait une symétrie et non une asymétrie du champ thermique 
de surface. Cet aspect sera abordé de manière plus précise au chapitre IV. 
La comparaison des évolutions saisonnières de la SST à O”, 4”W et 0”, 28”W 
montre que : 
- la durée du refroidissement est plus grande dans l’Ouest que dans l’Est; 
ceci est en accord avec une présence des alizés de Sud-Est plus importante dans 
l’Ouest que dans l’Est (Weisberg et Colin, 1986 ; Colin et Garzoli, 1987) ; 
- l’amplitude de la variabilité saisonnière en revanche est plus forte dans la 
partie Est (3.5”C-4°C) que Ouest (1°C) ce qui indique que le refroidissement de 
surface a 0”,4”W ne dépend pas non plus exclusivement du vent local mais 
également de l’advection horizontale et du vent extra-local (Houghton et Colin, 
1986 ; Colin et al, 1987). 
Les enregistrements de SST obtenus à la même période à 0”,15”W et O”, 
24” W (Weisberg, communication personnelle) montrent une évolution respectivement 
comparable à 0”,4”W et O’, 28”W, indiquant ainsi et de manière schématique un 
comportement différent de la SST de part et d’autre de la zone méridienne 18”W - 
2O”W. 
A la côte (5”N), les observations de la SST le long des côtes de la Côte 
d’ivoire et du Ghana, m’ont permis de montrer (Colin, 1988 ; Colin et Chuchla, 
1984 ; Colin et al., 1988b) que: 
- l’amplitude du refroidissement n’était pas uniforme le long de la côte mais 
était maximale a l’Est des deux caps (Cap des Palmes et Cap des Trois Pointes); 
- les refroidissement et réchauffement d’été boréal étaient, à l’échelle 
saisonnière, en phase le long de la côte excepté toutefois a Tabou (extrême Ouest 
du plateau continental ivoirien) où le réchauffement intervient environ 1 mois après 
celui des stations côtières situées plus a l’Est ; 
- l’amplitude du refroidissement secondaire d’hiver boréal était maximale a 
Tabou (Est du Cap des Palmes) et décroissait d’Ouest en Est. Ce résultat a été 
confirmé par Arfi (communication personnelle) à partir des données postérieures a 
1980. 
Variabilité interannuelle 
Les distributions horizontales des valeurs mensuelles moyennes de la SST le 
long de 4”W présentent des différences appréciables entre 1983 et 1984 (Houghton 
et Colin, 1986). L’année 1983 apparaît comme une année froide par opposition à 
l’année 1984 qui peut être considérée comme exceptionnellement chaude. Les 
écarts sont de 2°C en été boréal et de 0.5 à 1°C en hiver boréal ; ils s’expliquent 
par une plus faible intensité du vent en 1984 par rapport a 1983, principalement sur 
la partie équatoriale Ouest (Colin et Garzoli, 1987). L’on observe, avec les 
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enregïstrements de vent que j’ai obtenus au même point, pendant CIPREA, une 
forte analogie entre les étés boréaux 1978, 1980 et 1983 (fig.81 puis entre les 
hivers boréaux 1979 et 1984(fig. 4). 
A 0”, 4”W, la variabilité interannuelle est donc présente en surface mais son 
amplitude est de loin inférieure a l’amplitude de la variabilité saisonnière moyenne, 
bien que l’année 1984 soit caractérisée par une forte anomalie thermique positive. 
LIannée 1984 n’est pas exceptionnelle ; une forte anomalie thermique positive a 
également été observée à l’équateur dans le rectangle O”-2”S, O”W-1O”W en 1963, 
1968’ et 1973 (Merle et al., 1979) puis en 1979 lors de la PEMG. 
A O”, 28”W, les enregistrements de la SST pour les années 1983 et 1984, sont 
au. contraire comparables, tant en hiver qu’en été boréal, indiquant ainsi une faible 
variabilité interannuelle à cette longitude. 
A la côte, un phénomène comparable est observé (Piton, 1985 ; Colin, 1988) ; 
en hiver boréal 1984 et à 5”N, la SST est en moyenne supérieure de 1 à 2°C à celle 
observée en 1983 à la même période ; a 5”s en revanche, la SST à la côte ne se 
différencie pas de la valeur moyenne. En été boréal, l’inverse est observé ; la SST 
à 5”N, en 1984, est identique a celle de 1983 alors qu’à 5”s elle y est supérieure 
sans toutefois s’écarter de plus d’un écart-type de la valeur moyenne au seuil de 
probabilité 95% . Tout se passe donc comme si, à la côte, il y avait eu en 1984, un 
simple transfert, de février-mars à juin-juillet, des eaux chaudes entre les parties 
Nord et Sud, la zone équatoriale restant en permanence anormalement chaude au 
cours de cette période. 
Comme à l’équateur, la forte anomalie thermique positive obervée a la côte 
au printemps 1984 n’est pas unique ; en effet a Abidjan (Côte d’ivoire) et/ou a 
Tema (5”35N-0”) au Ghana, la distribution de la SST (Colin et al. 1988b) montre 
également que les années 1964, 1973 et 1978 présentent, au printemps, une forte 
anomalie thermique positive qui apparaît en été à Pointe Noire (Congo). Cette 
correspondance ne s’applique toutefois pas aux années 1965, 1969, 1974 et 1979. Il 
n’y a donc pas de relation simple entre la variabilité de la SST au Nord (5”N) et au 
Sud (5”s) le long de la côte Ouest africaine, du printemps à l’été. 
Variabilité intrasaisonnière 
La zone équatoriale du Golfe de Guinée est caractérisée par la présence d’un 
front thermique dont l’intensité (gradient méridien de la température) est maximale 
en, été boréal. Les enregistrements de température (immersion 10 mètres) que j’ai 
obtenus pendant CIPREA en été 1978 et 1980 (fig. 8), présentent de fortes 
oscillations de 2 a 3°C d’amplitude et de 14 a 17 jours de période. L’analyse 
spectrale que j’ai effectuée sur la SST observée pendant FOCAL montre que ce pic 
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Figure 8.Enregistrements (moyennes journalières) de la température et des composantes horizontales 
de la vitesse du courant à lOm,en été bot-Cal 1978 et 1980,pendantCIPREA.En surimpression ont été 
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Figure 9. Tracés (de haut en baskdela température à IOm.des isothermes et du contenu thermique à 
0',4'W pendant FOCAL (adapté de Weisberg et Colin, 19861,Les enregistrements correspondent à des 
moyennes décadaires. 
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est statistiquement significatif (fig. 6b) dans cette plage de périodes ; le pic, 
centré sur 13-15 jours, est de plus cohérent avec celui de la composante 7 
méridienne du vent (cf. fig. 9 dans Colin et Garzoli, 1988) ; le spectre de phase 
montre que c’est le vent qui précède, à cette période, les fluctuations de la SST 
qui sont liées a l’oscillation en latitude du front thermique. L’examen de 
l’enregistrement de la SST indique que le maximum d’amplitude, à cette période, 
apparaît en été boréal, saison qui correspond au développement maximal du front 
thermique. 
A la côte, le spectre de la SST présente de l’énergie dans la même plage de 
période (Colin et al., 1988b) tout comme d’ailleurs celui du niveau moyen de la mer 
(Picaut et Verstrate 1976). Bien que le vent a la côte (Abidjan) soit 
significativement cohérent avec la SST a cette période de 15 jours (Colin et al., 
1988b), le déphasage n’est cependant pas, comme a l’équateur, significativement 
différent de zéro ; cette oscillation a la côte pourrait donc ne pas être liée 
exclusivement au vent mais correspondre (partie ou totalité?) aux ondes de marée 
Mf et Msf engendrées par l’interaction non-linéaire des courants de marée M2 et 
S2 (Picaut et Verstraete, 1979), par frottement sur le fond, dans le delta du Niger 
(Clarke et Battisti, 1983). Le spectre de la SST présente également de l’énergie 
dans la plage de périodes 40-50 jours à 0”,4”W et a la côte (ainsi que dans les 
niveaux moyens, Picaut et Verstrate, 1976) ; cette oscillation (cf. Colin et Garzoli, 
1988 pour une revue détaillée) est un élément permanent de l’atmosphère tropical 
et de la rotation terrestre. 
111.2. Thermocline 
Variabilité annuelle à 4”W 
En subsurface, la variabilité intersaisonnière de la structure thermique de 
subsurface à O”,4“W a été décrite par Weisberg et Colin (1986), Colin et al., (1987) 
a partir des mesures continues de température effectuées a 10, 35, 60, 85 et 110 
mètres (m) sur la ligne de mouillage de surface que j’ai déployée. En résumé, j’ai 
montré que : 
- la décroissance de la profondeur de la thermocline débutait a partir de 
février en 1983 et de mars en 1984, c’est-à-dire a une période qui précède 
l’intensification des alizés de Sud-Est (Weisberg et Colin, 1986) ; cette décroissance 
est, comme nous le verrons plus loin, amplifiée par l’intensification du Courant 
Equatorial Sud à cette pet-iode de l’année (Colin et al., 1987). Un comportement 
16 
identique avait été observé antérieurement par Miller (1981), au même point, à 
partir d’un enregistrement d’écho-sondeur inversé, sans que l’on pût à cette époque 
l’expliquer; 
- l’affleurement de la thermocline se poursuivait après les intensifications 
successives des alizés a 0”,4OW (Colin et al., 1987) et à l’Ouest de O”,4”W (Weisberg 
et Colinj, 1986; Houghton et Colin, 1986 ; Colin et Garzoli, 1987) ; 
- le minimum minimorum de température apparaissait fin juin (mi-juillet) à 
35 m et à la mi-juillet (fin juillet) de 60 à 110 m en 1983 (1984), en régime 
d’alizés bien établis. A 310 m, immersion qui correspond à la profondeur de la 
seconde thermocline, ce minimum est observé à la mi-mai pour les deux années, 
c’est-à-dire deux mois environ avant celui observé .dans la couche 60-l 10 m (cf. 
fig. 3 dans Colin et al. 1987) ; 
- le minimum thermique secondaire se situait principalement dans la couche 
35-110 m en novembre 1983 (en 1984 les enregistrements s’arrêtent fin septembre); 
ce minimum qui n’apparaît pas à l’immersion 310 m, ne peut pas être engendré 
par le vent local car, à cette période, le vent est au secteur Sud-Ouest c’est-à-dire 
de direction favorable à un “downwelling” et non à un “upwelling” (Colin et al., 
1987) ; Weisberg et Colin (1986) ont montré que cette présence était à rattacher 
au guide d’onde équatorial; 
- le maximum maximorum de température correspondait à un approfondisse- 
ment maximum de la thermocline, en fin d’hiver boreal (mars). 
Le tracé des isothermes (fig. 9) montre clairement que le déplacement 
vertical ascendant de la thermocline à partir de mars et son approfondissement a 
partir du mois d’août sont sans influence notable sur la variabilité de la SST ; de 
même la SST croît de manière monotone de septembre a avril bien que la 
thermocline présente un minimum secondaire de profondeur en novembre. A 
0”,28”W un comportement similaire est observé principalement en été boréal 
(Weisberg et Colin, 1986). La variation de profondeur de la thermocline a 
l’équateur, n’est donc pas un bon ‘lproxy” de la variation de la SST ; aussi faut il se 
garder d’inférer, dans les simulations des modèles type “Shallow water”, la 
variation de la SST du déplacement vertical de l’interface. 
Houghton et Colin (1986) ont compare, par rapport aux moyennes “climati- 
ques”, les déplacements verticaux des isothermes 20°C (thermocline principale) et 
11°C (thermocline secondaire), respectivement reférencés D20 et Dl 1, moyennes 
entre O”30’N et O”3O’S à 0”,4”W et à 5”N,4”W pendant FOCAL/SEQUAL. Ils ont 
observés (fig. 12) que : 
- il n’existait pas de déphasage constant,à la longitude 4”W, entre les 
remontées de la thermocline à l’équateur et à la côte (52 jours en 1983 et 28 jours 
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Figure 10. Distributions saisonnières de la profondeur (ml de l’isotherme 20°C pendant FOCAL (périodes 
identiques à celles de la figure 7). 
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Figure 1 1, Tracés de la profondeur des isothermes 20-C déduits des campagnes saisonnières FOCAL, de 
1’30’N à 1’3O’S, a lO’W, 4’W, 1’E et 6’E. 
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Figure 12. Comparaison des évolutions saisonnières des déplacements verticaux mensuels moyens des 
isothermes 20’C à l’équateur et à la côte et des isothermes 11-C et 12’C respectivement à l’équateur et à 
la côte en 1983 et 1984 par rapport aux moyennes “climatiques” (adapté de Houghton et Colin, 1986). 
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- le déphasage entre les minima observés dans les couches profondes et de 
subsurface n’était pas constant mais discontinu au niveau de la thermostad 
(isotherme 14”C), le déphasage entre les isothermes au sein de chacune des couches 
étant faible voire nul. 
- le signal d’ “upwelling” se déplacait, de mai à août, de la côte vers 
l’équateur c’est-à-dire a des distances de loin supérieures au rayon de déformation 
de. Rossby ( 69 km). Ce déplacement est, comme nous le verrons plus loin, 
cohérent avec l’extension en latitude du Courant de Guinée. 
- le long de la côte, de la Côte d’ivoire au Nigeria, les profils de 
température montraient aussi l’abscence de continuité entre les remontées de la 
thermocline (Colin et al., 198833). 
L’on ne peut donc pas inférer de manière simple, comme le suggèrent les 
modèles a gravité réduite, le déplacement vertical de l’interface à la côte à partir 
de celui observé à la même longitude, a l’équateur. Toutefois en profondeur 
( 200 m), le décalage dans le temps des apparitions des minima de Dl1 à 
l’équateur et de Dl2 a la côte, entre 1983 et 1984, est, à 4”W, respectivement de 
51 et 63 jours ce qui pourrait laisser supposer, uniquement en profondeur, une 
possible liaison (onde de Kelvin) entre les phénomènes équatoriaux et côtiers . 
L’originalité du programme FOCAL aura été d’allier observations continues 
aux points fixes et distributions méridiennes qui seules, n’auraient pas permis : 
- un suivi de l’évolution de la structure thermique qui, en tout état de cause, 
se fait à une échelle de temps inférieure à 3 mois ; 
- une définition précise des périodes associées aux extrema de température. 
Distribution de la profondeur de la thermocline dans le 
Golfe de Guinée 
Houghton (1983) a montré, a partir des distributions spatiales de la 
profondeur de l’isotherme 20°C (D20), identifiable à la profondeur de la 
thermocline, qu’il existait, en été boréal, dans le Golfe de Guinée, trois zones de 
minimum (z 30 m) de D20 : 
- bande 2”W - 12”W et 1”N - 1”s ; 
- le long de la bordure Nord du Golfe de 10” W a 1”E et de la côte à 4”N ; 
- le long de la bordure Est située au Sud de l’équateur et à une distance de 3 
a. 4” degrés de longitude de la côte. 
Les distributions de D20, déduites des campagnes saisonnières FOCAL, m’ont 
permis de complèter cette description aux autres saisons (fig. 10) ; l’on observe 
ainsi : 
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- en février (a et e), la présence de deux minima, le premier situé le long de 
la côte Nord (excepte a 1”E) et le second centré sur 3”s entre 1”E et 6”E, séparés 
par un maximum de D20 (z 60 m) soulignant, également à cette période, 
l’absence de continuité entre l’équateur et la bordure Nord du Golfe ; 
- en avril-mai (b et f) et en août (c et g), la progression vers le Nord et vers 
l’Ouest du minimum situé au Sud de l’équateur tandis que le minimum côtier 
(bordure Nord) s’étend vers le large, particulièrement le long de 4”W ; à 6”E, ce 
minimum a totalement disparu ; 
- d’août à novembre (d), la présence d’un minimum centré sur l’équateur et 
dont l’amplitude augmente d’Ouest en Est ; ce minimum correspond au minimum 
thermique secondaire de 0”,4”W. 
En conclusion, les distributions de D20 montrent que la présence du signal 
saisonnier concerne l’ensemble du Golfe de Guinée; la figure 11 suggère que 
l’amplitude de cette variabilité saisonnière croît d’Ouest en Est, le rapport étant 
d’e 1.4 en moyenne pour les deux années d’observations ; ce résultat confirme celui 
obtenu par Merle et Le Floc’h (1978) bien que leur analyse fût basée sur des 
données de température réparties de manière aléatoire dans le temps et dans 
J’espace. 
Variabilité interannuelle 
D’importantes différences apparaissent aussi en subsurface, entre les années 
1983 et 1984 : 
- en été boréal, le décalage dans le temps entre les dates des profondeurs 
minimales moyennes de la thermocline en 1983 et 1984 n’est pas le même à 
l’équateur (40 jours) et à la côte (16 jours). 
- en hiver boréal 1984, un approfondissement de D20 supérieur de 20 et 25m 
à. D20 “climatique” et D20 observé en 1983; l’écart par rapport à la moyenne 
“climatique” est supérieur à 3 écarts-type ! Cette anomalie intéresse toute la 
couche d’eau (O-110 m), comme le montre l’enregistrement du contenu thermique, 
de décembre 1983 à mai 1984 (Weisberg et Colin, 1986). Ces conditions océaniques 
particulières, que l’on retrouve d’ailleurs dans les paramètres climatiques, font 
penser au phénomène d’EL NINO bien connu dans l’océan Pacifique (Hisard, 1980 ; 
Merle, 1980a, Philander, 1986). 
Comme pour la SST, ces distributions s’expliquent par une intensité du vent 
inférieure en 1984 par rapport à 1983. 
Les distributions que j’ai obtenues en subsurface à 0”,4”W, pendant CIPREA 
(fig. 13b), sont comparables a celles de 1983 pour les immersions 66, 89 et 307m 
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Figure 14. a) enregistrements des composantes horizontales (N-S et E-W) de la vitesse du courant à 
66m et 89m, de janvier à mai 1979 pendant CIPREA: b) courbes du maximum d’entropie de la température 
et des composantes N-S et E-W à 66m. 
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Il est difficile, eu égard au faible nombre d’enregistrements annuels, de 
définir une amplitude pour la variabilité interannuelle ; toutefois les distributions 
méridiennes de D20 à lO”W, 4”W, 1”E et 6”E de novembre 1982 (1983) à août 1983 
(juillet 1984) montrent (fig. 11) que l’amplitude du signal saisonnier est approximati- 
vement deux fois plus importante en 1984 qu’en 1983, cette différence étant 
essentiellement due à la forte anomalie thermique positive rencontrée en février 
1984. 
A la côte, une situation comparable est observée (Colin, 1988). L’on constate 
donc, pour cette période de l’année 1984, une analogie entre les profondeurs de la 
thermocline, a l’équateur et à la côte, le long du méridien 4”W. 
A 0”,28”W, D20 est identique a D20 de 0”, 4”W en hiver et au printemps 
1984, ce qui n’est pas le cas en 1983 pour la même période de l’année (Colin et 
Garzoli, 1987). Cette disparité s’explique par une durée de cessation des alizés plus 
courte en 1983 (45 jours) qu’en 1984 (90 jours) (cf. fig. 5 dans Colin et Garzoli, 
1987) ce qui laisse à l’Océan le temps (presque) nécessaire pour atteindre une 
nouvelle position d’équilibre (thermocline horizontale), ce temps étant estime, selon 
Cane (1979), à 150 jours. 
Variabilité intrasaisonnière 
L’amplitude des oscillations de la température décroît rapidement avec la 
profondeur ; la figure 16a montre qu’en été boréal 1978, à l’immersion 61 mètres, 
l’oscillation de 14-16 jours de période, a pratiquement disparu. En hiver et au 
printemps 1979, en revanche, l’amplitude des fluctuations est maximale au niveau 
de la thermocline (fig. 13a); la méthode du maximum d’entropie que j’ai appliquée 
à l’enregistrement de température obtenu à l’immersion 66 mètres à 0”,4”W de 
janvier à mai 1979 (Colin et Rual, 1982), montre l’existence de pics d’énergie dans 
la plage 4-56 jours(fig. 14b). L’amplitude associée a l’oscillation de période 16 jours 
est cependant faible comparée à celles des autres pics (il n’est toutefois pas 
possible par cette méthode de définir un intervalle de confiance associé a un seuil 
de probabilité). L’analyse spectrale que j’ai effectuée sur les enregistrements de 
température obtenus pendant FOCAL (Colin et Garzoli, 1988) confirment cette 
description (fig. 6~); le spectre du contenu thermique, température intégrée de - 
110 à - 10 mètres, indique seulement la présence d’oscillations centrées sur les 
périodes 50 et 7-9 jours, statistiquement significatives au seuil de probabilité 90 %. 
En profondeur (immersion 579 m), le spectre de l’enregistrement de température 
obtenu à 0”,4”M de juillet 1977 à janvier 1978 présente un maximum maximorum 
d’énergie centré sur la période 10-11 jours (Weisberg, Horigan et Colin, 1979). 
Entre les périodes 12.42 heures (onde de marée) et 6 jours, les pics a 0”, 4”W ne 
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sont plus significatifs sur l’ensemble de la colonne d’eau. 
A la côte, les spectres des enregistrements de température que j’ai obtenus 
aux immersions 15, 35 et 65 mètres, sur le plateau continental de Côte d’ivoire (en 
un point situé a 5 milles nautiques dans le Sud-Est d’Abidjan sur des fonds de 70 
mètres) de janvier a décembre 1977 (Colin et Chuchla, 1984) montrent, comme le 
spectre de la SST, la présence d’un pic d’énergie statistiquement significatif, au 
seuil de probabilité VO %, dans la plage 40-55 jours (Colin et al., 1988b). En 
revanche, le pic centré dans la bande 10-20 jours, s’il apparaît dans le spectre de 
l’aa SST, n’est en revanche pas, comme à l’équateur, statistiquement significatif (au 
même seuil de probabilité) en subsurface (immersions 15, 35 et 65 mètres). 
III-Z. COURANTS 
Hisard (1983), dans sa revue de l’histoire de l’océanographie de l’Océan 
Atlantique Intertropical, a souligne les contributions essentielles de Charles 
Philippe de Kerhallet (1851-1852) et de John Young Buchanan (1886-1896) dans la 
connaissance et la répartition géographique des courants du Golfe de Guinée. 
Cette description fut ensuite complétée par Janke (1920), Defant (1935-1936) 
et synthétisée par Sverdrup et al. (1942). Plus récemment, les campagnes océanogra- 
phiques effectuées le long du méridien 4”W par le N.O. CAPRICORNE entre 1970 a 
19’80, ont permis une approche de l’étude de la variabilité saisonnière des CES et 
SCE malgré l’utilisation de données inégalement reparties dans le temps (Voituriez, 
1983a, 1983b). Les enregistrements continus de courant que j’ai obtenus au point 
fixe 0”, 4”W (immersions 10, 35, 60, 85 et 110 m), de février 1983 à septembre 
1984 pendant FOCAL, associés aux coupes courantologiques saisonnières FOCAL 
(Weisberg et Colin, 1986 ; Colin et al., 1987), ont permis, pour la première fois, de 
montrer l’évolution saisonnière continue des Courant Equatorial Sud (CES) et 
Sous-Courant Equatorial (SCE) dans le Golfe de Guinée. 
Description générale des courants moyens 
Les valeurs moyennes calculées des composantes horizontales de la vitesse 
(incertitude de*3 cm/s) aux immersions 10, 35, 60, 85 et 110 m, du 13 février 1983 
au 27 septembre 1984, définissent le profil vertical moyen (10 - 110 m) a O”, 4”W 
(fig. 15) : 
- Composante zonale (u) : 
- présence du CES jusqu’à l’immersion 25 m associe a une vitesse 
moyenne de 40 cm/s à l’immersion 10 m ; l’écart-type à ce niveau est de 26 cm/s 
traduisant ainsi une quasi-permanence du CES, en surface, en ce point i 
COMPOSANTE MERIDIENNE 
COMPOSANTE ZONALE 
COMPOSANTE MERIDIENNE COMPOSANTE ZONALE 
0--4-w d” 15/21B3 
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Figure 15. Profils verticaux de la composante méridienne, de la température et de la composante tonale 
du courant obtenus à partir des valeurs moyennes calculées sur l’intégralité des enregistrements (trait 
plein) aux immersions 10,35,60,85 et 110m à 0’,4’W et (trait pointillé) aux immersions 10,50,75,150 
et 200m à 0’.28’W. Les valeurs des écarts-type sont entre pare&$ses. 
Figure 16. Valeurs moyennes des composanles méridiennes et zonales de la vitesse du courant a 
différentes périodes et à différentes immersions pendant CIPREA (les lettres J,F,M et A indiquent 
respectivement les valeurs moyennes obtenues en janvier,février. mars et avril 1979). 
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- présence du SCE de 25 à (au moins) 110 m avec un maximum (50 - 60 
cm/s) situé entre les immersions 60 et 85 m ; les écarts-types aux immersions 85 
et 110 m sont deux fois plus petits que ceux obtenus aux immersions 35 et 60 m 
traduisant ainsi une plus grande stabilité du flux Est en profondeur. 
- Composante méridienne (v) : 
- valeurs moyennes faibles de 10 à 110 m liées à la circulation 
préférentiellement zonale en ce point ; en revanche les valeurs élevées 
des écarts-type sont le reflet d’une intense activité dynamique aux 
échelles de temps inférieures à celles de la saison ; 
- asymétrie de la circulation méridienne moyenne : vitesse vers le Sud 
entre 10 et 50 m avec un maximum (-8 cm/s) à 35 m puis vers le Nord 
entre 50 et 100m avec un maximum (+ 4 cm/s> à 60 m. L’on voit donc 
que le CES et la partie du SCE sont associés à une composante Sud et 
que la partie centrale du SCE est, à l’opposé, associée à une composante 
Nord. 
Les profils verticaux de u et v sont comparables à ceux obtenus au même 
point pendant CIPREA (incertitude de*5 cm/s), bien que ces derniers soient définis 
sur des durées d’enregistrement bien plus petites et de plus, à des années 
différentes (les tiret& horizontaux de la figure 16 indiquent les différentes valeurs 
prises par les composantes de la vitesse); c’est ainsi que l’on retrouve l’association 
: composantes Ouest et Sud en surface et Est et Nord en profondeur (fig. 15, partie 
droite). Cette description moyenne complète , principalement pour ce qui concerne 
la composante méridienne, celle de Voituriez (1983b). 
Si l’on compare les profils verticaux moyens obtenus pendant SEQUAL/FOCAL 
à O”4”W et O”, 28”W (fig. 15, partie gauche) l’on constate que mise a part la 
différence en profondeur (- 1.5 m) des maxima de composante Est, les profils de u 
et de v seraient superposables en décalant les profils 0”, 4”W de 25 cm/s environ 
sur la droite ce qui indique la grande cohérence des profils verticaux en ces deux 
points. L’on obtiendrait un résultat identique pour la structure thermique en 
réchauffant la colonne d’eau de 3 a 4°C environ à 0”,4”W. Toutefois en ces deux 
points, le maximum de courant Est moyen se situe dans la thermocline. Des 
situations comparables ont été observées dans l’Océan Pacifique Central (Knauss, 
1960 ; Hisard, Merle et Voituriez, 1970 ; Colin et al., 1971) et dans le Pacifique 
Occidental, le long du méridien 170”E, OÙ courant Ouest de surface et courant Est 
de subsurface sont également en équilibre géostrophique, en période d’alizés (Colin 
et Rotschi, 1971). 
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111.2.2. Courant Equatorial Sud (CES) 
Variabilité saisonnière 
L’enregistrement de la composante zonale du courant à l’immersion 10 m 
(fig. 17) à O”, 4’W présente, en 1983, une structure bi-annuelle : 1) les maxima du 
CES sont observes de février-mars a juillet -août (maximum principal) et de 
septembre à décembre (ce dernier n’étant pas lié non plus, comme pour la 
température, au vent local); 2) les minima apparaissent en août-septembre et de 
décembre à février (mimimum principal). En hiver boréal, le courant de surface, a 
l’équateur, peut disparaître et être remplacé par un courant portant à l’Est ; cette 
phase correspond a la période de cessation des alizés de Sud-Est. L’enregistrement 
de la composante zonale du courant à l’immersion 35 m, montre que l’extension en 
profondeur du CES est maximale en octobre-novembre (1983) période qui 
correspond au maximum thermique secondaire de subsurface. Les sections saison- 
nières FOCAL permettent de compléter la description de la variabilité du CES, de 
part et d’autre de l’équateur (fig. 18): 
- le CES est absent (1983) ou très faible (1984) en hiver ; 
- le maximum d’intensité est centré à l’équateur au printemps et en 
automne ; 
- ce maximum est localisé tantôt au Sud (1983) ou à l’équateur (1984) en été 
boréal. 
Les données courantologiques FOCAL ne montrent donc pas, pour la période 
de temps considérée et comme le suggérait Voituriez (1983a), la permanence de la 
branche Nord du CES à l’équateur. Ce dernier est l’objet d’une variabilité 
saisonnière mais est constitué d’eaux dessalées (S cv 34,5 %,) au printemps et d’eaux 
plus salée (S + 35 %,) en été et automne (cf. coupes verticales de la salinité dans 
Hénin et al., 1986). 
La composante méridienne du CES ne montre pas, en surface, de tendance 
nette a l’échelle de la saison (cf. fig. 5 dans Colin et al., 1987). Le résultat est de 
prime abord quelque peu surprenant eu égard à l’intensité de l’amplitude du signal 
annuel de la composante méridienne du vent observée en ce point. 
A l.‘Est de 4”W, les coupes méridiennes verticales de la composantes zonale 
du courant pendant FOCAL a 6”E (fig. 18) permettent, pour la première fois, en 
toutes saisons, l’évaluation de la décroissance (de 20 à 40 cm/s) du CES entre 4”W 
et 6”E. A 6”E, l’on y décèle aussi la présence d’une variabilité saisonnière (maxima 
au printemps et en automne) mais de plus faible amplitude. Cette différence 
s’explique par l’orientation moyenne du vent qui est préférentiellement au secteur 
Sud-Sud Ouest a cette longitude. 
Fkw-e 17. Tracés g 0’,4’W de l’enregistrement (moyennas décadaires) de la cnmcosant,e :onaie du 
courant à 1Om, des isotachs et du flux Dar unité de !Ar.nwr méridienne à 0”.4%/ pndant F:;(:A~ (i!ré de 
!Q*i7bwg at. Co/i~, ,?fV! 
Figure 18. Tracés des isothermes (‘CI et des isotachs !Composantes zonales en cm/s) de 0 à ISOm et de 
1’30’N à 1”3O’S, déduits des coupes saisonniéres FOCAL. 2 4”W et 6’E (adapté de Hénin et al , 1386). 
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A l’Ouest de 0”,4”W, les enregistrements continus de la composante zonale 
du courant à l’immersion 10 mètres aux points O”-15”W, O”-24”W et O”-2S”W 
montrent une décroissance monotone, le long de l’équateur, de l’intensité de CES, 
ce dernier pouvant comme en été boréal 1983, disparaître complètement à 
l’équateur, à l’Ouest de 0”, 15”W. Cette forte décroissance d’Est en Ouest est liée 
à la forte non-linéarité des courants (transfert de quantité de mouvement du SCE 
vers ‘le CES) à l’équateur en dépit de l’accroissement de l’intensité de la 
composante zonale de la tension du vent qui, en été boréal 1983 et 1984, triple 
voire quadruple entre 0,4”W et l”NJ9”W (Colin et Garzoli, 1987). 
Variabilité interannuelle 
L’enregistrement de courant à l’immersion 10 m montre, en été 
boréal, des valeurs du même ordre de grandeur pour la composante zonale de la 
vitesse du courant en 1983 et 1984. L’on note toutefois : 
i ) une décroissance de la composante zonale qui apparaît à la mi-août en 
1983 et à la mi-septembre en 1984 ; 
ii) une intensification du CES qui se produit à la mi-mars en 1983 mais à la 
mi-février en 1984. 
Les enregistrements continus de la composante zonale de la vitesse du 
courant que j’ai obtenus en été boréal 1978 et 1980, à O”, 4”W et à l’immersion 10 
m (fig. 8), indiquent des valeurs moyennes comparables à celles observées en 1983 
et 1984. Le minimum de courant .Ouest, en 1978, apparaît aussi à la mi-septembre, 
comme en 1984. 
Cette faible variabilité interannuelle du CES contredit les conclusions de 
Voituriez (1983a) obtenues à partir des coupes verticales de la composante zonale 
du courant, en été boréal, le long du méridien 4”W, de 5”N à 5”s avant et pendant 
CIPREA. Les valeurs calculées du flux total du CES oscillent entre 15-16~10~ m’/s 
(juillet 1975) et 11~10~ m3/s (août 1978) ; cette différence ne semble toutefois pas 
significative car ces valeurs ont été calculées : 
i) en utilisant des données courantologiques définies à partir de profils 
verticaux de courant, bateau en dérive, les valeurs étant définies par rapport à une 
surface de référence, en général 500 db, qui elle-même, comme nous le verrons 
plus loin, fluctue en vitesse et direction; 
ii) à des mois différents, juillet et août, ce dernier étant caractérisé, comme 
en 1983 par exemple, par un affaiblissement de la composante zonale du courant 
(Colin et al., 1987). 
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Les valeurs du flux en automne (novembre 1971, 1979) et hiver (janvier 1975, 
1977 et 1980) ne sont pas non plus, significatives différentes. 
En conclusion, bien que le nombre des mesures disponibles, continues et/ou 
discontinues, soit insuffisant pour définir une statistique sur l’amplitude de la 
variabilité internannuelle, l’on peut néanmoins dire que, pour les périodes de temps 
considérées, cette amplitude paraît faible et de loin inférieure à l’amplitude de la 
variabilité annuelle. 
Variabilité intrasaisonnière 
La première étude de la variabilité haute-fréquence (2cycles/jour à 0.5 
cycle/mois) du CES a été entreprise lors de l’expérience GATE (été boréal 1974) à 
partir d’enregistrements aux points fixes (Bubnov et al., 1979 ; Weisberg, 1979) 
dans la partie centrale du bassin équatorial Atlantique. C’est ainsi qu’il a pu être 
mis en évidence à O”, lO”W, dans le spectre de la composante méridienne, outre les 
ondes de marée semi-diurne et diurne, des oscillations centrées sur 3-5 jours et 
15-17 jours. Cette dernière, très prononçée, est caractérisée par une vitesse de 
phase négative (propagation vers l’ouest) de 1.9 m/s et une longueur d’onde de 
2600 km (Duîng et al., 1975). A O”, 4”W, durant CIPREA, l’analyse spectrale que 
j’ai effectuée sur les composantes méridiennes du courant, à l’immersion 10 
mètres, de juin à octobre 1978 et de mai à août 1980 (fig. 19), montre également 
la présence de pics d’énergie correspondant aux ondes de marée diurne, semi-diurne 
(ces dernières sont plus énergétiques dans les spectres de la composante zonale) et 
dans la plage de périodes 12-32 jours. Toutefois la trop faible durée des enregistre- 
ments (3.8 mois en 1978 et 2.5 mois en 1980) ne permettait pas, par la dernière 
échelle de temps considérée, d’obtenir un intervalle de confiance (seuil de 
probabilité 95 %) et une largeur de bande compatibles avec une signification 
statistique et une individualisation en fréquence suffisantes du pic centre a la 
période 16 jours. A cette période, l’on peut cependant observer que les fluctuations 
de la SST et de la composante méridiennne du CES sont en opposition de phase 
(fig. 8) ; en effet, la forte amplitude thermique qui est observée, est liée au 
déplacement en latitude du front thermique situé, comme cela a été montré 
précédemment (fig. 7), au Sud de l’équateur. L’étude de la variabilité 
haute-fréquence du CES à 0”,4”W a été approfondie au cours du programme FOCAL 
(Colin et Ga rzoli, 1988). L’analyse spectrale de l’enregistrement de la composante 
méridienne du courant à 10 m, effectuée par l’auteur, montre la présence de pics 
très nets, centrés sur 33-45 et 15 jours (fig. 6b). L’analyse interspectrale précise de 
plus que ces fluctuations sont cohérentes (ainsi que celles de mêmes périodes liées 
à la température) avec la composante méridienne du vent au même point. Le 
__-- N6 
Figure 19. Spectres des composantes zonale (E-W) et mkidienne (N-S) de la vitesse du courant à 10m 
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Figure 20. Spectres des enregistrements (moyennes ]ournaliéres) obtenus de février 1983 a octobre 
1984 à 0’,28”W: a) de la température et des composantes F-W et N-S de la vi!esse du couron! 4 ih. h! 
de la température et des composantes E-W et N-S intégrees de 200 à 10m. 
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spectre de phase indique, pour l’oscillation de période 15 jours, que le CES est 
“forcé” par le vent, le déphasage étant de 1.8 t 0.8 jour. Houghton et Colin (1987) 
ont montré que le flux méridien de chaleur turbulente v’T’ (où v’ et T’ 
représentent respectivement les écarts de la composante méridienne de la vitesse 
du courant et de la température aux valeurs moyennes) contribuait très fortement, 
v et T étant cohérents dans la bande de périodes 14-16 jours, au refroidissement de 
ia couche homogène de surface, d’épaisseur 35 m, située entre 1”N et 4”N le long 
de 4”W, de mai à juillet (1984). 
Dans la partie équatoriale Ouest, l’analyse spectrale effectuée par l’auteur 
sur l’enregistrement simultané obtenu à 0”, 28”W, montre que le pic de 14-16 jours 
de période n’est pas significatif au seuil de probabilité 90 % (fig. 20) ; le spectre 
est en revanche très énergétique dans la bande 25-28 jours. Ce résultat diffère de 
ceux obtenus lors de GATE, en été boréal, le long des méridiens 28”W (2”N à 2”s) 
et 23”3O’W (l”30’N - l”3O’S) (Duïng et al., 1980). 
L’incohérence entre les parties équatoriales Est (0”,4”W) et Ouest (Oo, 28”W), 
à l’échelle de 15 jours, peut s’expliquer par la plus grande énergie associée, à SPP, 
à la composante zonale qu’à la composante méridienne de la tension du vent, 
contrairement à 0”,4”W (Colin et Garzoli, 1987). L’oscillation de 15 jours semble 
donc être spécifique de la moitié Est du bassin équatorial atlantique. 
111.2.3. Sous-Courant Equatorial (XE) 
Le Sous-Courant Equatorial a fait l’objet de nombreux travaux scientifiques 
tant au niveau des observations que de sa mise en évidence par simulation de 
modèles de circulation, analytiques ou numériques (cf. Wacongne, 1988 pour une 
revue détaillée). Bien que l’engouement pour le SCE date de trois décennies 
environ, Cromwell pour le Pacifique en 1952 et Voigt pour l’Atlantique en 1959 à 
bord du N.O. LOMONOSOV, ce fut Buchanan (Hisard, 1983) qui souligna, le 
premier, la présence d’un courant portant à l’Est sous le courant Ouest de surface, 
au point 0”, 13”W, à l’immersion 55 mètres, du 9 au 11 mars 1886, lors de 
l’expédition du “BUCCANEER” (étude pour la pose d’un table télégraphique). 
Variabilité saisonnière 
La première approche d’appréhension de la variabilité saisonnière de SCE 
dans le Golfe de Guinée fut entreprise par Hisard (1976). La distribution des 
vitesses moyennes du SCE était telle qu’il était difficile d’en déceler une tendance 
saisonnière précise ; toutefois les vitesses mesurées en automne et en été 
paraissaient inférieures a celles mesurées en hiver et au printemps. Cette étude fut 
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poursuivie par Voituriez (1983b) en s’appuyant essentiellement sur des données 
courantologiques obtenues le long du méridien 4”W au cours du programme CIPREA 
(1978-1980) ; ell es présentaient l’énorme avantage de s’appuyer sur une méthodo- 
logie commune basée sur un “profileur” de courant, glissant le long d’un câble acier 
solidaire du navire océanographique. Les mesures de courant ainsi obtenues, 
calculées par rapport a l’immersion 500 m, présentait deux maxima de vitesse en 
hiver et en automne et un minimum en été dû, selon l’auteur, au mouvement 
vertical ascendant lié à l’upwelling équatorial. En revanche, la profondeur du 
maximum de la composante zonale du SCE et les gradients verticaux de densité et 
de vitesse entre le CES et SEC restaient constants toute l’année supprimant ainsi 
tou,te hypothèse de refroidissement des eaux de surface par frottement vertical 
turbulent. Ces deux études conduisaient donc à des résultats opposés pour ce qui 
concerne la période d’automne ; était-ce le reflet d’une variabilité interannuelle le 
long de 4”W ? Parallèlement aux observations reproduites par Voituriez (1983b), 
Katz et Garzoli (1982) s’appuyant sur des données simultanées recueillies dans la 
partie centrale de l’Océan Atlantique équatorial avaient également conclu a la 
présence d’un signal saisonnier dans le transport du SCE; le maximum, était 
observé en mars (1980), les valeurs calculées aux autres périodes de(s) l’année(s) 
étant du même ordre de grandeur. Ce maximum apparaissait toutefois à une date 
qui correspondait à la période de “yelaxation” des alizés sur l’ensemble du bassin 
equatorial; les résultats théoriques (Philander et Pacanowski, 1981) font apparaître 
que dans l’Ouest, le maximum de transport vers l’Est pourrait essentiellement être 
dû à la renverse du courant de surface et non à une intensification du SCE. Est-ce 
également- le cas du Golfe de Guinée ? Est-il de plus le siège de mécanismes 
ph,ysiques particuliers qui conduisaient, entre autre, à la décroissance de l’intensité 
(et du transport) du SCE en été boréal ? Un des objectifs de FOCAL/SEQUAL fût 
précisément de mieux appréhender la variabilité saisonnière du SCE en liaison avec 
les fluctuations saisonnières du vent. 
Les observations continues de courant que j’ai effectuées au point fixe 
0”,4”W, de février 1983 à septembre 1984, aux immersions 10, 35, 60, 85 et 110 m, 
permettent pour la première fois une description réaliste de la variabilité 
saisonnière du SCE (Weisberg et Colin, 1986 ; Colin et al., 1987). Les enregistre- 
ments montrent (fig. 17) : 
a) une faible variation de l’intensité du SCE (69 cm/s + 14 cm/s) ; les 
vitesses supérieures à 80 cm/s sont observées en février et août (1983 et 1984) ; 
b) une profondeur minimale (50 m) du noyau maximal de vitesse en hiver et 
au printemps et une profondeur maximale (70 m) en été et en automne (1983), le 
noyau étant, dans ces derniers cas, situé à la partie inférieure de la thermocline ; 
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Les coupes verticales méridiennes FOCAL (1”30’N-1’30’s ; O-150 m) de la 
composante zonale de la vitesse du courant (calculée par rapport a 500 m, le câble 
acier étant maintenant fixé à une bouée de surface dérivante) complètent les 
observations au point fixe O”,4”W (fig. 18). Elles montrent aussi une variabilité 
saisonnière de la profondeur du noyau de vitesse maximale et une permanence du 
SCE en toutes saisons. Ces observations conduisent donc (points a et b) a des 
conclusions opposées à celles obtenues antérieurement par Voituriez (1983b). 
A 6”E, la distribution saisonnière du SCE diffère notablement de celle 
observée a 4”W (fig. 18). En effet, les sections méridiennes verticales de courant 
montrent, en toutes saisons, une décélération (de 20 à 30 cm/s) du SCE entre 4”W 
et 6”W. Les plus importantes sont observées : 1) en août 1983, période au cours de 
laquelle le SCE a pratiquement disparu (il reste encore bien développé à 1”E ; cf. 
atlas de Hénin et al., 1986) et 2) en juillet 1984 où le SCE est scindé en deux 
noyaux présents de la surface a l’immersion 30 m puis au-dessous de l’immersion 
60m. Comme à 4”W, le noyau de vitesse maximale est a une profondeur inférieure 
en février et avril (1983 et 1984) à celle observée en août 1983, juillet 1984 et 
novembre 1982 et 1983. 
A l’Ouest de 0”,4”W la distribution de la composante zonale de la vitesse du 
courant a 0”,28”W aux immersions 10, 50, 75, 100, 150 et 200 m, de février 1983 a 
octobre 1984 (cf. figure 2 dans Weisberg et Colin, 1986), montrent par rapport à 
0”,4”W : 
- une intensité maximale du SCE plus forte mais une variation relative plus 
faible (86 cm/s + 13 cm/s) ; la diminution du SCE entre 0”,28”W et O”, 4”W. serait 
donc du même ordre de grandeur qu’entre 0”,4”W et 0”,6”E ; 
- une plus forte amplitude (12 à 15 m) de la variation en profondeur du 
noyau de vitesse maximale ; 
et, comme à 0”,4”W, un transport zona1 à peu près constant, les écarts par 
rapport à la moyenne étant dûs, non à la variabilité saisonnière du SCE comme 
l’avait proposé Katz et Garzoli (1982), mais bien a la variation du courant de 
surface (Est en février et Ouest en juillet) comme le suggéraient les simulations du 
GCM (Philander et Pacanowski, 1980) et que les données FOCAL/SEQUAL ont 
permis de confirmer. 
Variabilité interannuelle 
Les mesures de courant effectuées pendant FOCAL montrent, à 0”, 4”W, des 
valeurs du SCE tout a fait comparables pour les années 1983 et 1984 (fig. 17). II en 
est de même des valeurs du SCE obtenues a partir des coupes méridiennes 
verticales FOCAL le long de 4”W, et 6”E (fig. IS), 1”E et 1O”W (figures non 
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montrées). L’absence de variabilité interannuelle du XE pendant FOCAL concerne 
donc l’ensemble du Golfe de Guinée. 
Si l’on considère maintenant l’ensemble des valeurs “profileurs” du SCE 
obtenues à 0”,4”W avant et pendant FOCAL (Wacongne, 1988), ces valeurs se 
trouvent dans une bande de vitesse 50-100 cm/s sans qu’il soit toutefois possible 
d’en déduire la présence d’un signal interannuel; les valeurs moyennes du XE 
obtenues à partir du mouillage de surface CIPREA à 0”,4”W (Colin et Rual, 1982) 
de j.uin à août 1978, de septembre à octobre 1978, de janvier à mai 1979 et de juin 
à août 1980 (fig. 15, partie droite), sont du même ordre de grandeur que celles 
observées en 1983 et 1984 aux mêmes immersions. L’on peut souligner, en 
mars-avril, la forte similitude qui apparaît entre les années 1979 et 1984 sur les 
enregistrements à 66m et 60m. 
Les enregistrements continus de courant pendant SEQUAL à 0”,28”W 
montrent également l’absence de tout signal interannuel dans l’intensité du SCE 
entre 1983 et 1984 (Weisberg et Colin, 1986 ; Weisberg et al., 1987). 
En conclusion, l’on peut dire que, dans le Golfe de Guinée, l’amplitude de la 
variabilité interannuelle du maximum de vitesse du SCE est peu importante, tout 
comme l’est l’amplitude de la variabilité saisonnière. 
Variabilité intrasaisonnière 
La première étude de la variabilité haute fréquence (2cycles/jour a 0.5 
cycle/mois) du SCE à O”, 4”W fut entreprise par l’auteur, à partir des enregistre- 
ments obtenus -aux immersions 66 et 89 m, de janvier a mai 1979 (fig. 14a) au 
cours du programme CIPREA (Colin et Rual, 1982). L’analyse spectrale de ces 
enregistrements (fig.l4b), analyse basée sur la méthode du maximum d’entropie, 
montrait que le spectre (plage 2-60 jours) : 
- de la composante méridienne (N-S) présentait un pic d’énergie significatif 
à la période 17.4 jours ; cette période est à rapprocher de celle (18.4 jours) 
observée, en été boréal 1974, par Weisberg (1979) a O”,lO”W pendant GATE, a 
l’immersion 75m ; cet auteur a également montré que la période du maximum 
d’énergie augmentait de l’immersion 1Om (T 16jours) à l’immersion 200m (T 32 
jours) ; 
- de la composante zonale (E-W) était en revanche énergétique a 43 et 8 
jours; cette dernière période est à rapprocher de la période 17.4 jours observée 
pour N-S, E-W repassant par sa position moyenne à l’équateur au cours d’un cycle 
complet de N-S ; à O”,lO”W, pendant GATE, ce pic n’apparaissait qu’à l’immersion 
125 m, c’est-à-dire à la partie inférieure du SCE. 
TOUS ces spectres ont été obtenus à partir d’enregistrements n’excédant pas 
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une durée de 4 mois (CIPREA) et de 3 mois (GATE). Les enregistrements obtenus 
par l’auteur pendant FOCAL permettent de mieux affiner l’étude de cette 
répartition spectrale de l’énergie associée à la variabilité haute fréquence du SCE. 
Au lieu de s’appuyer sur les spectres individuels obtenus aux immersions 35, 60, 85 
et llOm, il a été jugé préférable, en l’absence d’observations à certaines périodes 
de l’année et à certaines immersions, de considérer le SCE dans son ensemble. 
C’est ainsi qu’il a été défini l’intégrale, en fonction de la profondeur, des 
composantes zonale ( / (E-W)dz ) et méridienne ( / (N-S)dz ). Les spectres 
correspondants (utilisation de la “Fast Fourier Transform”) ont été décrits par Colin 
et Garzoli (1988). L’on peut résumer les résultats obtenus (fig. 6~): 
- composante / (N-S)dz : pics d’énergie significatifs (seuil de probabilité 90 
%) dans la plage 26-34 jours et à 16 et 12.4 jours, la différence de temps qui 
sépare les deux dernières périodes étant supérieure à la largeur de bande. L’on 
observe donc, par rapport au spectre de l’enregistrement à 1Om : 1) un 
accroissement de l’énergie de part et d’autre de la période 16 jours et 2) une 
décroissance de l’amplitude de l’oscillation à cette période. 
- composante / (E-W)dz : pics significatifs dans la plage 7-10 jours ; l’on 
peut noter également la présence d’un accroissement de l’énergie dans la plage 
18-20 jours ce que suggéraient les spectres obtenus pendant GATE aux immersions 
125 m et 200 m à O”,lO”W. 
A 0”,28W comme à O”,4”W, les spectres des composantes horizontales de la 
vitesse du courant intégrées de 10 m à 200 m (fig. 20b) montrent la présence, 
principalement dans le spectre de la composante méridienne de la vitesse de 
courant, deux pics d’énergie centrés sur 25-32 jours et 15-17 jours; a lOOm, le 
spectre de la composante méridienne de la vitesse du courant montre une structure 
spectrale comparable (Weisberg et al., 1987). Le spectre de la composante zonale 
intégrée ne présente, en revanche, aucun pic statistiquement significatif dans la 
plage 2-60 jours. 
Des mesures antérieures de courant en points fixes (O”-28”W, O”-26”W et 
Oo-10°W) effectuées pendant GATE montrent que l’oscillation de 16 jours, a 
l’immersion 200m, se propage vers l’Ouest avec une vitesse de phase de 0.65m/s et 
une longueur d’onde de 990km (Weisberg, 1979). La présence de cette oscillation 
qui correspond en fait à des méandres, peut être expliquée (partiellement ou en 
totalité ?) en termes de trajectoires d’inertie (Saint-Guily, 1957 ; Monin, 1972 ; 
Gonella, 1983). En effet la théorie linéaire montre qu’une particule élémentaire se 
dirigeant vers l’Est en coupant l’équateur sous une faible incidence, a une 
trajectoire qui ondule de part et d’autre de l’équateur avec une période 
( Te zz/m ), une latitude critique (3-z Jti,/b ) et une longueur d’onde 
(fi-= ’ -Z,îï/ Jv) qui dépendent étroitement de la vitesse moyenne initiale de la 
30 
veine de cournt ( ;7 = -1 -1 df/dy = 2.28 x 10-11 m s à l’équateur, f étant le 
paramètre de Coriolis). Pour une vitesse moyenne du SCE de l’ordre de 75 cm/s, 
vitesse observée à 0”,4”W pendant FOCAL (cf. figure 17), les période, latitude 
critique et longueur d’onde correspondantes sont respectivement de 17.6 jours, 
l.“38’N/S et 1139 km, valeurs tout à fait comparables a celles observées pendant 
GATE (Bubnov et al., 1979 ; Weisberg, 1979). Wacongne (1988), par évaluation des 
différentes forces en présence dans la simulation du SCE par le GCM de Philander, 
a déduit que le SCE pouvait être assimilé, tout au moins dans sa partie Ouest à un 
courant d’inertie. Dans son cheminement vers l’Est, l’auteur a toutefois constate 
que les caractéristiques inertielles du SCE, surtout de sa partie supérieure, 
décroissaient d’Ouest en Est, les effets dissipatifs devenant alors de plus en plus 
importants. 
Les mesures effectuées lors du programme SEQUAL (O”-28”W, O”-24”W, 
Oo-lYW> et FOCAL (O”4”W) devraient permettre d’affiner les caractéristiques de 
cette onde, a cette échelle de temps. 
111.2.4 Courants profonds à l’équateur 
Description générale 
Les premières mesures en continu des courants profonds dans le Golfe de 
Guinée (i.e les courants situés à une immersion supérieure à 300m) , furent 
effectuées de juillet 1976 à juillet 1978 à O”-4”16’W, 0”32’N-3”56”W et O”-3”08’W 
au cours du programme franco (C. Colin)-américain (R. Weisberg)EOPEA (Etude - 
Océanique Profonde de la zone équatoriale Est Atlantique). La figure 21 (a,b) - - - - 
montre les enregistrements des composantes zonale (u) et méridienne (v) de la 
vitesse des courants observés à 0”,3”W, à différentes immersions, de janvier 1977 à 
juillet 1978 (immersion 674m seulement). Pour plus de commodité, les 
enregistrements obtenus dans les couches 550-700m, 850-lOOOm, 1250-1400m et 
1800-1900m ont été regroupés). 
Comme pour les enregistrements des CES et SCE, les composantes “u” 
présentent une variabilité annuelle importante. Nous constatons par exemple que: 
- de janvier à juillet 1977, le courant moyen est Ouest à l’immersion 690m 
( w 10 cm/s), faiblement Ouest (2-3cm/s) aux immersions 1001 m et 1417m et 
quasi-inexistant a l’immersion 1906m. A ces immersions, la composante “v”, dont 
l’intensité maximale ne dépasse pas 10 cm/s, oscille autour d’une valeur moyenne 
nulle, pour les échelles de temps inférieures a la saison. 
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- de juillet 1977 a janvier 1978, “u” est plus forte et présente une structure 
complexe ; le courant moyen est Est a 588m (- 8-lOcm/s) jusqu’à fin décembre et a 
1822m (- 20cm/s) jusqu’à fin novembre (fin de l’enregistrement) ; à 869m et 
1284m au contraire, le courant est d’abord Ouest jusqu’à la mi-octobre, Est de la 
mi-octobre jusqu’à la fin de décembre, puis Ouest à nouveau. L’on peut souligner 
en 1977 la grande cohérence des enregistrements aux immersions 588, 869 et 
1284m a partir de début octobre 1977. Une variabilité annuèlle comparable (Ouest 
en été boréal et Est en hiver) a également été observée en 1978-1979 dans le 
Pacifique équatorial Ouest (175”E) par Eriksen (198 1). La composante 9” ne 
présente pas de variations saisonnières ; toutefois il apparaît, à toutes les 
immersions, des oscillations correspondant à des échelles de temps plus petites, 
centrées également sur une valeur moyenne nulle mais dont l’amplitude moyenne 
atteint ou dépasse 15 cm/s. 
Les enregistrements de courants obtenus dans les couches 300-310 m et 
500-520m (Colin et Rual, 1982) pendant CIPREA (fig. 21~) confirment la 
complexité de la structure dynamique en profondeur ; en effet, si en été boréal 
l’on observe statistiquement un courant Est vers 300 m et un courant Ouest vers 
500 m de profondeur, en hiver et au printemps les courants a ces immersions sont 
de direction opposée ; il y a donc, présence d’un signal annuel dans le sens zonal. 
Les composantes méridiennes moyennes, à ces profondeurs sont faibles voire nulles 
; il semblerait cependant, comme pour les courants de surface, que la composante 
Ouest (Est) soit en profondeur préférentiellement associée à une composante Sud 
(Nord). Les enregistrements GATE a O”,lOoW indiquent aussi la ‘présence de 
composantes Est et Nord a 300 m en été 1974 ; à 500 m, en revanche le courant 
est nul (Weisberg, 1979). 
Les coupes verticales méridiennes FOCAL de la composante zonale 
montrent à 300 m (l’immersion 500 m étant prise comme référence) une 
composante Ouest (y -10 cm/s> en novembre 1982 mais Est ( y 10 cm/s) en 
février 1983, avril-mai 1984 et juillet 1984 ; si en été boréal, l’accord avec l’année 
1979 est bon, en revanche en hiver, les valeurs sont opposées ; les données 
courantologiques saisonnières FOCAL ne représentent toutefois qu’une situation 
instantanée de la structure dynamique. 
En conclusion l’on peut dire que la circulation profonde (de 300 a 2000 m> 
dans le Golfe de Guinée est essentiellement zonale et présente un signal annnuel. 
L’absence de mouvement méridien significatif en profondeur (Eau Antarctique ” 
Intermédiaire par exemple dans la couche 700-VOOm) n’est pas surprenante si l’on 
se réfère aux travaux de Stommel-Arons (1972) qui ont montre que les transferts 
méridiens en profondeur se produisaient préférentiellement sur le bord Ouest. 
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Variabilité intrasaisonniere 
La première étude statistique de la variabilité des courants profonds a 
l’équateur, dans le Golfe de Guinée, fut entreprise par Weisberg, Horigan et Colin 
(1979) a partir des enregistrements EOPEA (Tableau). 
Position Durée Prsfondeur (m) 
0”Ol’N - 4”16’W 15/7/1977-21/1/1978 579 
O”32’N - 3”56’W Il 610 
O”O2’S - 3”08’W 11 568 
O”O2’S - 3”08’W II 868 
Tableau : Position, durée et profondeur des enregistrements utilises. 
Les 2/3 de la variante des composantes horizontales de la vitesse de 
courant, a toutes les immersions, se situe dans la plage de périodes 546-1024 hr 
soi.t 20-40 jours (cf. figure 3 dans Weisberg, Horigan et Colin, 1979). L’analyse 
interspectrale montre que dans cette plage centrée sur 31 jours, les 
enregistrements sont significativement cohérents (y 0.8) dans le sens zona1 (126 
km), méridien (57 km) et vertical (300 m). L’analyse des spectres de phase conduit 
dans le : 
Sens zona1 : à une vitesse de phase (propagation vers l’Ouest) de 45 (33 à 73) cm/s 
et une longueur d’onde de 1220 (880 à 1960) km ; 
Sens vertical : à une vitesse de phase (propagation du fond vers la surface) de 
Oc.037 (0.025 à 0.068) cm/s et une longueur d’onde de 990 (680 à 1830) m. 
Les valeurs entre parenthèses indiquent les bornes de l’intervalle de 
confiance au seuil de probabilité 90%. Si la phase se propage vers l’Ouest et de bas 
en haut, le flux d’énergie en revanche se propage vers l’Est et de haut en bas. 
La comparaison des caractéristiques observées avec les caractéristiques 
(diagramme de dispersion) théoriques déduites de la théorie linéaire relative a la 
propagation des ondes libres en zone équatoriale (Moore et Philander, 1977), ont 
conduit les auteurs à identifier cette onde de période 31 jours a une onde mixte de 
Rossby-gravité , appelée plus communément onde de Yanaï. Weisberg (1979) avait 
décelé, a partir des enregistrements GATE obtenus a l’Ouest de 0”,15”W, la 
présence en profondeur d’une onde de caractéristiques (T= 32 jours ; A = 1000 km 
et C ,* - 36 cm/s> comparables mais la trop brève durée des enregistrements (2 
mois) lui avait juste permis d’esquisser la nature de cette onde. 
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Les enregistrements FOCAL et SEQUAL conduisent également à la présence 
d’un pic d’énergie: i) à 0”,4”W, dans la bande 28-34 jours, pour la composante 
intégrée N-S (10-llOm), et ii) en surface et subsurface (composante N-S à 10 m et 
intégrée de 10 à 200 m) a 0”,28”W dans la bande 20-40 jours (fig. 6c et 20b). 
L’origine de cette onde reste encore incertaine; toutefois la modulation 
saisonnière des enregistrements, a l’échelle du mois, suggère une possible origine 
dan,s l’Atlantique Occidental, de mai à août, période qui correspond au 
développement maximal des alizés de Sud-Est; les intensifications du vent à 
l’équateur et de son rotationnel au Nord de l’équateur, contribuent a 
l’augmentation du gradient méridien de la composante zonale du courant entre le 
CES et le CCEN, accroissement qui conduit, en surface, à l’apparition d’une 
instabilité barotrope (Philander, 1978) et donc à l’existence de fortes tensions 
horizontales de Reynolds qui se traduisent, en aval, par la présence d’ondes 
d’instabilité (Weisberg, 1984). Le flux d’énergie associe a ces ondes, a l’échelle du 
mois, se propage vers l’Est et en profondeur (Cox, 1980) ; les fluctuations 
observées à O”, 4”W, en subsurface et en profondeur, pourraient donc en être la 
manifestation orientale (il a été mentionné précédemment que le flux d’énergie, à 
cette échelle de temps, était à 0”,4”W dirigé vers l’Est et de la surface vers le . 
fond). Ces ondes, en ponctionnant l’excès d’énergie, ont un effet stabilisateur sur 
les courants moyens que ce soit en surface, en subsurface et en profondeur 
(Weisberg et Horigan, 1981). 
Les spectres des enregistrements de courant montrent également, en 
profondeur, la présence d’un fort pic d’énergie centré sur 12.4 heures, avec 
toutefois plus d’énergie (rapport de 1 à 3) associée à la composante zonale qu’à la 
composante méridienne du courant. 
111.2.5 Courant de Guinée 
La structure dynamique comprise entre la limite Nord du CES (l”30 a 
2”30N) et la côte, est essentiellement constituée en surface par le Courant de 
Guinée (CG)qui porte à l’Est (Boisvert, 1967 ; Ingham, 1970 ; Lemasson et Rebert, 
1973a,b) et en subsurface par le Sous-Courant Ivoirien (SCI) qui porte a l’Ouest 
(Lemasson et Rebert, 1968). Longhurst (1970) avait, en compilant les quelques 
mesures directes de courant disponibles, relié : 1) la variabilité saisonnière de CG 
conjointement à la variabilité saisonnière du Contre Courant Equatorial Nord 
(CCEN) et du Courant des Canaries ; 2) l’accélération de CG en été boréal à 
l’intensification du vent à la côte, en période de mousson de Sud-Ouest ; 3) le 
courant Ouest qui apparaît en surface tous les 2 à 3 mois entre les Cap des Palmes 
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et des Trois Pointes (cf. figure 1 dans Colin, 1988), a la renverse de CG. Lemasson 
et Rebert (1973a,b), à partir de mesures directes de courant effectuées de 1968 a 
1970, sur et à la rupture du plateau continental de Côte d’ivoire puis Richardson et 
Mc Kee (1984), en se référant aux moyennes mensuelles moyennes des derives des 
navires marchands calculées entre 4’30N et 3”N, avaient montré la présence de 
deux maxima de courant Est, en décembre-janvier et juin-juillet. Ces résultats 
éta-ient toutefois basés sur des observations soit trop localisées spatiallement, soit 
en nombre insuffisant et réparties de manère aléatoire dans le temps et dans 
l’espace. C’est pour toutes ces raisons que j’ai développé pendant FOCAL (parallè- 
lement aux observations hauturières) un programme côtier (observations en points 
fixes, radiales hebdomadaires complétées par les radiales saisonnières au large) afin 
de mieux appréhender, en liaison avec les champs de vent et de température 
observes et les distributions “climatiques” simulées par le GCM, la dynamique des 
eaux du plateau continental de Côte d’ivoire. 
Variabilité saisonnière 
Les observations de courant que j’ai effectuées sur le plateau continental 
ivoirien, de la fin décembre 1982 à la mi-août 1984, m’ont permis de montrer (cf. 
fig. 2 et 6 dans Colin, 1988) que : 
i) en surface, les maxima de courant Est apparaissent de mai a août et de 
decembre à février ; dans la partie Ouest du plateau, les mêmes tendances sont 
observées ; 
ii) en subsurface, les maxima de courant Ouest sont observés de juillet-août 
a octobre-novembre et de février à avril, i.e. quand l’intensité du Courant de 
Guinée est faible ou bien lorsque ce courant est confiné à la surface par suite de 
sa plus grande extension vers le Sud. 
De la surface au fond, l’on retrouve globalement le schéma type défini par 
Lemasson et Rebert (1968; 1973a) ; toutefois l’on observe, sur le plateau 
continental, des périodes au cours desquelles : 
- les courants sont toujours de direction opposée mais avec le SC1 en 
surface et CG en subsurface (mars et octobre 1983 par exemple) ; la présence d’un 
courant Ouest en surface, en ce lieu, avait été noté antérieurement par Donguy et 
Privé (1964), Boisvert (1967) ; 
- le courant est barotrope soit vers l’Est (avril-mai, juillet, fin novembre 
1983 et mars 1984) ou vers l’Ouest (juin, août, novembre 1983, mai et juillet 1984). 
Le courant de Guinée n’est pas circonscrit au plateau continental mais est 
caractérise par une extension en latitude (bien supérieure au rayon de déformation 
de Rossby 69km) qui varie avec les saisons ; la figure 22 montre la vitesse 
moyenne et extension en latitude de CG observées au cours des campagnes 
1983 1984 
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Figure 22. Distribution temps-latitude (5-N-équateur) de la dérive moyenne mensuelle des bateaux 
marchands calculée entre 0’ et 1O’W (adapté de Richardson et Philander, 1987 1. En surimpression ont eté 
placées les intensités km/s) et extensions en latitude moyennes déduites des campagnes saisonnikes 
FOCAL. 





Figure 23. Vecteurs vitesses moyennés dans des boites 1’ latitude x 3” longitude, de février à avril (a) 
et d’aoüt à octobre (b1 (tiré de Richardson et Mc Kee. 1984). Le panneau CI indique la dérive mensuelle 
moyenne des houees dérivantes en janvier et février 1964 (d’a@rk Richardson et Wooding. 19F1.5) 1 e 
panneau d) représente l’évolution en longitude de la dérive rnensuelle moyenne (cm/s) des bateaux 
marchands calculée entre 2”-6”N (d’après Arnault. 1397) 
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sainonnières FOCAL, le long du méridien 4”W. Les vitesses maximales, au large, 
apparaissent en novembre-décembre (1982 et 1983), avril-mai 1983 et juillet 1984, 
ces deux dernières valeurs correspondant aux maximums maximorums de vitesse. Il 
y a donc un excellent accord entre les mesures de courant effectuées sur et au 
large du plateau continental ivoirien pendant FOCAL. L’on peut noter le 
déplacement vers le large de l’axe de CG en été boréal 1983 et 1984. 
Si l’on compare maintenant les vitesse et extension méridienne de CG 
obtenues au cours des campagnes FOCAL avec les distributions mensuelles 
temps-latitude du courant de surface déduites de la dérive des bateaux marchands 
a 4”W (Richardson et Mc Kee, 1984), l’on constate un accord pour les périodes 
février (1983 et 1984), juillet-août 1983 et avril-mai 1984 (fig. 22). Des différences 
apparaissent toutefois en novembre-décembre 1982 et 1983, en avril-mai 1983 et 
juillet 1984, périodes au cours desquelles les vitesses observées instantanées sont 
supérieures aux vitesses moyennes mensuelles “climatiques” mais dont les maxima 
se situent aussi en février et juillet, près de la côte (fig. 22 et 24d). 
L’intensification de CG au printemps et en été correspond au transport 
maximal du Contre-Courant Equatorial Nord (fig. 23b); elle est en phase avec la 
forte augmentation de la composante verticale du rotationnel de vent dans les 
parties l’Ouest (Garzoli et Katz, 1983) et Est (fig. 24a). En hiver boréal, en 
revanche, le second maximum du courant de Guinée (prolongement du Courant des 
Canaries ?> apparaît dans la dérive des bouées derivantes en janvier 1984 
(Richardson et Wooding, 1985) et dans la dérive moyenne des bateaux marchands 
(Arnault, 1987)(fig. 23, c et d) ; il est en phase avec le gradient méridien du 
rotationnel du vent (fig. 24b); ce fort gradient est dû à l’action conjuguée des 
rotationnels (composantee verticales) négatif sur le Golfe de Guinée et positif sur 
le continent Ouest africain ; le maximum maximorum du rotationnel positif est 
centre entre le Sénégal et la Guinée et s’étend de 1O”W a 2O”W (Hellerman, 1979 ; 
Tourre et Chavy, 1987). Les composantes zonale (u) et méridienne (v) du courant, 
entre l’équateur et la côte, à 4”W, s’expriment, en régime permanent (il a été 
mentionné que les structures océaniques en zone équatoriale s’ajustaient très 
rapidemment aux fluctuations de l’atmosphère), par les relations de Sverdrup 




où P,H.o,%Ax,R. $3, rot,? représentent respectivement la masse 
volumique, l’épaisseur de la couche de surface sur laquelle agit le vent, la vitesse 
angulaire de la rotation de la Terre, la latitude moyenne du domaine considéré, la 
distance longitudinale séparant la ligne choisie de la frontière Nord-Sud située plus 
à l’Est, le rayon de la Terre, la distance méridienne retenue pour l’évaluation du 
gradient, la dérivée du paramètre de Coriolis et la composante verticale de 
rotationnel de la tension du vent (les barres supérieures indiquent les valeurs 
moyennées en longitude). 
Avec AX - 14*, AY m 10'. p m 103kg#m3.~- P, R - 6100 km, 
p - 2.28*d1 ni%-: rot, -T PU 0, Ay (rot, T ) = 6*10-* Nam3 
et H - 30 IP 
(profondeur moyenne de la themocline près de la côte), l’on obtient u Q 10 cm/S 
soit le 1/3 environ de la vitesse observée (Colin, 1988). 
Cette différence est vraisemblablement imputable a l’insuffisance du 
nombre de “vérités-mer” pour le champ synoptique du vent (déduit du déplacement 
des nuages) à la côte (5”N-4”W). 
Les données climatologiques d’Hellerman (1979) conduisent a une estimation 
de la composante zonale de la vitesse du même ordre de grandeur. A la côte (5”N) 
la relation (2) est vérifiée car g HfV: q en toutes saison (cf. cartes mensuelles 
de la vorticité du vent dans Tourre et Chavy, 1987). 
Variabilité intrasaisonnière 
L’analyse spectrale que j’ai effectuée sur les mesures continues de courant 
obtenues au point fixe (YlON - 3”57W), situé sur le bord Est du Trou-Sans-Fond 
(Colin et Chuchla, 1984). montre la présence de pics d’énergie significatifs aux 
trois immersions dans la plage de période 2-60 jours (fig. 251, ,centrés respective- 
ment sur 45, 16.8, 13.6 et 6.5 jours (Colin et al. 1988b)). A l’immersion 65 m, 
l’amplitude des oscillations est plus faible comme l’est d’ailleurs le courant moyen. 
Exception faite du pic centré sur 6.5 jours, les autres pics apparaissent essentielle- 
ment dans les spectres de la composante zonale du courant. L’oscillation de période 
moyenne 45 jours est présente à 15 et 35 m seulement, c’est-à-dire dans la couche 
homogène de surface, comme pour la température. L’oscillation centrée sur 16.8 
jours, n’apparaît qu’à l’immersion 15 m, c’est-à-dire dans la tranche d’eau associée 
au courant de Guinée. Colin et Garzoli (1988) ont obtenu un résultat comparable a 
0”,4”W ; ils ont montré que l’amplitude à cette période était maximale en surface 
(10 m) et qu’en outre, cette oscillation était forcée par l’atmosphère. De l’énergie 
est également associée a la période 13.6 jours qui correspond a l’onde de marée 
Mf ; les pics ne sont toutefois significatifs qu’aux immersions 1.5 et 35 m. Dans 
Figure 24. a) Localisation en latitude, de novembre 1982 a novembre 1984, du maximum menscrei .moyen -’ 
de la composante verticale du rotationnel du vent à (trait plein! 4-W et (trait pointillé! 28-W; en 
surimpression (parties hachurées horizontales) ont été reproduites les valeurs du maximum positif 
obtenues de 1982 à 1985, Le signe C-1 indique une rotation dans le sens anticyclonique; b) évolution 
temporelle (juillet 1982 à septembre 1984) du gradient méridien mensuel moyen du rotationnel du vent a 
4’W entre l’équateur et la côte (trait plein) et dans la bande IO’W-20-W entre 8”N et 15”N (trait 
pointillé). La valeur du gradient a été calculée pour rotP= 0 CadaDté de l’Atlas de Tourre et Charvy, 198?1. 
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cette gamme de périodes, le vent, la température et les courants présentent donc 
un pic d’énergie significatif. La non-simultanéité des mesures continues de vent et 
de courant n’ont pas permis pour l’instant d’étudier l’influence du forcing 
atmosphérique local sur la dynamique des eaux du plateau continental, à cette 
échelle de temps. L’oscillation de période 6.5 jours apparaît principalement dans les 
spectres de la composante méridienne du courant aux immersions 15 et 35 m et 
dans celui de la composante zonale à l’immersion 65 m. L’on n’observe pas de pic 
d’énergie dans les spectres de vent et de température à cette période. 
Variabilité spatiale de CG à la côte 
Les distributions méridiennes saisonnières : 
i) de la profondeur de l’isotherme 20°C (fig. 10) ; 
ii) de l’anomalie de hauteur dynamique en surface (AHD) et donc des 
courants géostrophiques qui leur sont potentiellement associés 
observées le long de la côte a 4”W, 1”E et 6”E, en 1983 et 1984, montrent : 
1) l’abscence de cohérence spatio-temporelle du Courant de Guinée le long de la 
côte; 2) une extension en latitude (3 à 4 degrés) du courant de Guinée à 4”W et 1”E 
de loin supérieure au rayon de déformation de Rossby (69km). Il paraît donc 
difficile de vouloir identifier le Courant de Guinée observé au courant Est qui 
serait engendré par le passage d’une onde de Kelvin côtière, prolongement de 
l’onde de Kelvin équatoriale après réflexion sur la bordure Est du Golfe de Guinée. 
111.2.7. Mélange vertical ’ 
La présence du XE, courant portant à l’Est en subsurface et du CES, 
courant portant à l’Ouest en surface, induit un fort gradient vertical pour la 
vitesse de courant (fig. 15). En juin 1983 par exemple, la différence de vitesse 
atteint 110 cm/s (!) entre les immmersions 10 m et 35 m . Ce fort gradient 
vertical de vitesse conduit à des nombres de Richardson (Ri) petits ( < 1), de 
février a août, bien que le gradient vertical de température reste élevé, 0”.2”C/m 
(fig. 26). Le mélange vertical, présente donc une variabilité annuelle contrairement 
aux conclusions de Voituriez (1983b); bien qu’important, le mélange vertical de 
printemps-été est toutefois insuffisant pour homogénéiser seul les eaux advectées 
en surface (eaux originaires de la bordure Est ou de la divergence équatoriale 
située à l”3O.S2”3OS) avec celles situées à la partie supérieure de la thermocline a 
0”,4”W. L’absence de gradient vertical de température est en revanche observée 
d’août à novembre, en présence de Ri élevé ; elle est due à l’extension en 
profondeur des eaux du CES en fin d’été boréal (cf. fig. 4 dans Colin et al. 1987). 
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A la côte (5”N,4”W), un fort gradient vertical existe également entre le courant de 
Guinée et le Sous-Courant Ivoirien ; il est présent toute l’année mais n’a que peu 
d’,effet sur l’amplitude de l’upwelling côtier (Colin, 1988). 
A O’, 28”W, l’on retrouve les tendances saisonnières des gradients verticaux 
de température et de courant (fig. 23). Il existe une forte cohérence entre les deux 
sites. Cependant, contrairement à 0”,4”W, Ri est inférieur à 1 pendant toute la 
durée de l’enregistrement, excepté en des périodes brèves. Les faibles valeurs du 
gradïent vertical de température sont dues conjointement au fort mélange vertical 
et à l’approfondissement de la thermocline , conséquence de l’intensification des 
Alizés de Sud-Est sur l’ensemble du bassin équatorial. 
IV - VALIDATION QUALITATIVE DU GCM DU GFDL 
L’Océan Atlantique équatorial a fait l’objet, depuis un peu plus d’une 
décennie, d’un intérêt scientifique soutenu, tant au niveau de la théorie que des 
observations. Cet intérêt est lié, comme il a été rappelé dans le chapitre 
“Introduction”, à la rapidité des réponses océaniques à l’équateur. Ce rapide 
ajustement est dû, particularité équatoriale, a l’onde de Kelvin qui permet une 
transmission rapide (de l’ordre du mois pour l’Océan Atlantique) vers l’Est des 
mdifications océaniques (thermiques et dynamiques principalement) intervenant 
dans l’aire géographique du forçage. Les modèles numériques linéaires et même 
non-linéaires s’appuient essentiellement sur ce concept de “linéarité” qui permet, 
en aval, de signifier l’importance de la stratification, des processus de mélange et 
des phénomènes dynamiques non-linéaires, à l’équateur. La partie équatoriale Est 
est une aire océanique complexe où intervient : ondes de Kelvin, ondes de Rossby, 
advection horizontale par le CES, échanges de quantité de chaleur à l’interface 
air-mer par rayonnements solaires, rayonnements infra-rouges et évaporation. Si 
certains modèles numériques simples (vent zona1 périodique forçant un modèle a 
gravité réduite) ont permis (Cane et Sarachik, 1981 ; Weisberg et Tang, 1985) : 
- de mieux comprendre les mécanismes physiques qui permettent l’ajustement 
des structures thermiques océaniques (thermocline essentiellement) au forçage du 
vent ; 
- de montrer que les réponses de l’océan dépendaient de la nature du 
“forçage”, p ériodique ou impulsionnel ; 
- de souligner que la présence (absence) d’une forte (faible) variabilité 
saisonnière dans l’Océan Atlantique (Pacifique) n’était pas due a la taille du bassin 
équatorial mais bien à la variabilité saisonnière du vent observé sur le bassin 
équatorial atlantique ; 
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Figure 25. Spectres des enregistrements (du 1 er janwer au 3 1 décembre 1977) des composantes zonales 
(E-WI et méridiennes (N-S) de la vitesse du courant (moyennes journalières) à 15m, 35m et 65m au point 
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Figure 26. Tracés des gradients verticaux, calculés enlre ies immersions IOm et 35m. de la 
température et de la vitesse du courant (moyennes décadaires) à O’, 4”W (trait plein) et à 0”. 28’W (trait 
pointillé). Le tracé du bas indique l’évolution temporelle du nombre de Richardson (F?i) déduite des deux 
enregistrements situés au-dessus (cf figure 8 dans Colin et al., 1987 pour informations complémentaires). 
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- de constater que les mouvements verticaux de la thermocline étaient 
étroitement lies à la distribution du vent entre les latitudes lO”N/S. 
Le même type de modèle mais “forcé” par le vent climatique, (Busulacchi et 
Picaut, 1983 ; Cane et Patton, 1984), a en outre montré que la variabilité observée 
sur la bordure Nord du Golfe de Guinée dépendait de la distribution du vent sur 
l’ensemble du bassin intertropical et non exclusivement de celle s’exerçant sur la 
partie équatoriale Ouest ou le long de la côte. 
Si ces modèles reproduisaient qualitativement la circulation générale et le 
contenu thermique (ou l’anomalie de hauteur dynamique qui lui est associée) ils 
S’av&aient toutefois insuffisants pour l’interprétation globale des variabilités de la 
SST (en l’absence des flux de chaleur à l’interface air-mer) et la quantification des 
courants équatoriaux (également par l’absence des termes non-linéaires dont les 
observations montrent qu’ils sont de l’ordre de l’unité près de l’équateur). L’étude 
simultanée de la variabilité de la SST (pas nécessairement liée a la position de la 
thermocline), de la profondeur de la thermocline et des courant équatoriaux (CES 
et SCE principalement) passait donc par l’utilisation d’un modèle à trois dimensions 
multi-couches et non-linéaire. Le modèle retenu est le GCM (Global Circulation 
Model) du Geophysical Fluid Dynamics Laboratory de l’Université de Princeton qui 
est une adaptation, à l’océan intertropical (Philander, 1979; Philander et 
Pacanowski, 1981, 1984, 1986 et 1987), du modèle global de Bryan et Cox (Bryan, 
1969). Certaines distributions mensuelles moyennes (horizontales et verticales) de 
température et de courants simulés par ce modèle sont issus de l’atlas de Bourlès 
(1987); d’autres ont été réalisées spécialement pour cette étude (Bout-lès, communi- 
cation personnelle). 
IV.1 Présentation du modèle 
Le modèle utilise les équations primitives avec un maillage différent selon 
les directions horizontale et verticale (1/3” en latitude, 1” en longitude et 10 m en 
profondeur de 0 à 100 m, puis l’intervalle croît avec la profondeur). Il possède 27 
couches en tout sur la verticale. Le coefficient horizontal de la viscosité 
turbulente est constant (AH = 2 x 107 cm’/s) alors que le coefficient vertical est 
une fonction du nombre de Richardson (Ri). 
Les valeurs de la densité sont calculées a partir des valeurs de température 
et de salinité issues de l’équation d’état non-linéaire et les termes convectifs 
deviennent importants dans le cas d’une instabilité en densité. 
La condition initiale pour le champ de vitesse est l’état de repos et pour le 
champ de densité, la distribution “climatique” de Levitus (1982) pour le mois de 
janvier. Il suffit de deux années de simulation pour atteindre, dans les couches 
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superficielles et subsuperficielles, un cycle saisonnier stable. Le modèle est “forçé” 
en surface (pas de surélévation de la surface libre) par le vent. Dans les deux 
paragraphes qui suivent, une validation du modèle sera effectuée en imposant 
successivement le forçage “Climatique” mensuel moyen de Hellerman et Rosenstein 
(1983) et celui de SEQUAL/FOCAL (Tourre et Chavy, 1987) référencé par Cardone 
(niveau II b) sur les mesures directes de vent obtenues de 1982 à 1984 à SPP, GG 
et les bateaux marchands (direction seulement). Les résultats du modèle correspon- 
dent a la troisième année de simulation. 
IV.2. Modèle forcé par le vent climatique 
IV.2.1 Température 
A l’équateur 
La figure 27 montre l’évolution saisonnière (partie gauche) de la tempéra- 
ture observée (panneaux supérieur pour 1983 et inférieur pour 1984) et simulée 
(paneau central). L’on constate, avec les valeurs observées, un excellent accord a 
l’échelle saisonnière : la température simulée montre une élévation de la 
thermocline (isothermes de 16 a 24OC) à partir d’avril, une profondeur minimale 
atteinte en juin-juillet, un approfondissement de juillet à octobre puis un deuxième 
minimum (secondaire) en novembre. L’amplitude verticale de l’isotherme 20°C 
(assimile à la profondeur de la thermocline) est d’environ 15 m ; l’amplitude de la 
partie inférieure (isotherme 16°C) est bien plus importante car elle atteint 40-50 
m. En surface, les valeurs de T Q 25°C indiquent la présence de l’upwelling 
équatorial (mi-juin à fin août). 
Les distributions observées de la température en 1983 (mi-février a fin 
décembre) et en 1984 (début janvier à fin septembre) montrent la validité de 
modèle ; toutefois certaines différences apparaissent : 
- la durée de “l’upwelling” simulé (Ta 25°C) est plus faible de 2 mois 
environ, et le resserrement des isothermes (16°C à 24°C) est trop accentue ; 
- la SST simulée est également surévaluée de 0.5 à 1°C de décembre (1983) a 
mai (1984) ; 
- le désaccord le plus important concerne l’évolution spatio-temporelle de 
I’isotherme 15°C ; en période d’upwelling, l’isotherme 15°C observé se situe a 
l’immersion 70-80 m alors que le correspondant simulé est vers 130-140 m. A cette 
pro,fondeur, le modèle est également trop “chaud” de l’ordre de 0.5”C. 
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Figure 27. Comparaison entre les simulations saisonnières du modèle (panneaux centraux) forcé par le 
vent “climatique” mensuel moyen d’Helierman et Rosenstein ( 1983) a 0’ 10’ S, 3’ 45’ W et les 
observations (moyennes décadaires) à O’, 4’W (panneaux supérieurs pour l’année 1983 et inférieurs pour 
l’année 1984). Les tracés des isothermes (“CI sont dans la partie gauche et les isotachs (composantes 
zonales en cm/s) dans la partie droite. 
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Figure 28. Localisation géographique (panneau supérieur) des sections 1’30’ N - 1’ 30’ S à 10’ W, 4’ W, 
1’ E et 6’ E , puis tracés des isothermes 25-C (a), 20°C (b) et 15-C (CI déduits des coupes thermiques 
saisonnières FOCAL de novembre 1982 à août 1983 (partie gauche) puis de novembre 1983 à juillet 1984 
(partie droite). En surimpression ont été reportées les profondeurs correspondantes des isothermes 
données par le modèle aux points 0’ 10’ S - 9’45’ W. 0’ 10’ S - 3’45’ W. 0’ 10’ S - 0” 15’ E et 
0’ 10’s - 6’ 15’ E. 
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En résumé, les valeurs de température simulées à O”, 4”W sont supérieure.s, 
en surface et en profondeur, aux valeurs observées de O.Y’C a 1°C. Ces différen- 
ces, notamment par la couche de surface, peut de prime abord être imputable à la 
composante méridienne de la tension du vent qui est, en moyenne, 1.5 fois plus 
forte dans les données “Climatique” que dans les données observées (Colin et 
Garzoli, 1987). La bonne correspondance qui existe toutefois en subsurface entre 
les évolutions spatio-temporelles de la thermocline (isotherme 20°C) simulée et 
observée, se retrouve également (Colin et Garzoli, 1987) quand on force le modèle 
avec un vent zona1 de forme impulsionnelle (Philander et Pacanowski, 1980 et 1981) 
soulignant ainsi, au moins à ce niveau, l’importance de l’effet du guide d’onde 
équatorial suggéré antérieurement par Cane et Saratchik (19.81), Busalacchi et 
Picaut (1983), Weisberg et Tang (1983). 
Le long de l’équateur 
Le Long de l’équateur, les sections transéquatoriales (1”30’N-l”30’S) 
effectuées de 1982 à 1984 à lO”W, 4”W, 1”E et 6”E permettent également une 
comparaison entre les profondeurs des isothermes (25”C, 2O”C, 15’C) simules et I 
abservés (fig. 28). Comme à 0”, 4”W les évolutions saisonnières observées et 
simulées à ces longitudes, sont comparables : 
- accroissement de la profondeur de l’isotherme 25°C d’Ouest en Est qui 
correspond a une augmentation de la SST le long de l’équateur en été boréal ; 
l’accord est plus grand en 1984 (année chaude) qu’en 1983 par suite de la tendance 
du modèle, comme il a été mentionné précédemment, à surévaluer les températures 
près de la surface; 
- en subsurface, valeurs observées et simulées indiquent, à l’Est de lO”W, la 
présence d’une thermocline (isotherme 20°C) quasi-horizontale ; la plus grande 
différence apparaît en février 1984, pet-iode anormalement chaude, qui se traduit 
par un approfondissement important de la thermocline ; 
- sous la thermocline, les profondeurs des isothermes 15°C observés et 
simules croissent d’Ouest en Est en hiver, au ‘printemps et en automne ; toutefois, 
comme à 0”,4”W, la profondeur de l’isotherme 15°C simulée est supérieure à la 
valeur observée aux longitudes lO”W, 1”E et 6”E ; la version linéaire du modèle 
place cet isotherme bien plus près de la surface mais elle génère une thermocline 
beaucoup trop marquée en profondeur (Philander et Pacanowski, 1987). 
Les distributions horizontales simulées (fig. 29) montrent: 
- la présence d’un front thermique en surface dans le modèle, plus marque 
en août à l’équateur et à la côte; le modèle simule néanmoins ce front thermique 
au nord de l’équateur alors que la SST observée à cette période place le front au 
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Sud de l’équateur (fig.7) ; 
- une faible variation en profondeur de l’isotherme 2O”C, sur l’ensemble du 
Golfe de Guinée (excepté en août), variation toutefois inférieure à celle observée 
(fig. 10). 
A 0”,28”W, la structure thermique simulée reproduit également 
qualitativement la variabilité thermique annuelle observée : minimum de profondeur 
de la thermocline en mai-juin et maximum en septembre-octobre. Les isothermes 
20°C simulé et observé présentent une immersion moyenne et une amplitude 
annuelle comparables. En surface et en profondeur cependant, des différences 
apparaissent : 
- en été boréal la SST simulée est plus basse de 1°C en moyenne et la durée 
du minimum thermique de surface simulé est également plus grande de 1 mois 
environ ; 
- en hiver boréal, la profondeur de l’isotherme 15°C simulée est supérieure a 
celle de 15°C observée ‘1983, ce qui n’est toutefois pas le cas en 1984 ; 
- la température simulée ne montre pas non plus de manière évidente, 
contrairement aux observations, les phases ~lupwelling/downwelling” et 
“downwelling/upwelling” consécutives respectivement à l’intensification et à la 
cessation des tensions zonales du vent ; ceci est dû à la forme plus lissée 
qu’impulsionnelle du vent “climatique”. 
A la côte 
La structure thermique simulée (3”5O’W et 3”50’N) montre une évolution 
saisonnière comparable à celle observée à partir de valeurs hebdomadaires, (5”02’N 
et 3”52’W) (Colin, 1958) ; elle montre la présence de : 
- deux minima de profondeur de la thermocline en février et août (minimum 
principal) ; 
- deux maxima en avril-mai et octobre-novembre (fig. 30). 
La profondeur moyenne de la thermocline simulée se situe vers l’immersion 
50m et l’amplitude de son oscillation saisonnière est de 20 à 25 m. Il existe aussi 
une meilleure correspondance, en hiver boréal, entre la structure thermique simulée 
et celle observée en 1984, qu’avec celle observée en 1983. 
Le modèle ne reproduit toutefois pas l’intégralité de la variabilité thermique 
observée. L’intensité et la durée du refroidissement des eaux de surface , en et6 
boréal, sont insuffisantes ; en effet la SST observée est inférieure de 3 a 4°C a la 
SST simulée et la durée de “l’upwelling” à la côte (Ts 25°C) ne dure pas 2 
semaines mais de l’ordre de deux mois. De plus, le minimum thermique secondaire 
en janvier-février n’est pas apparent sur la SST simulée alors qu’il apparaît a la 








Figure 29. Simulations horizontales de la température de surface SST (partie gauche) et de la profondeur! Y~) 
de l’isotherme 20-C (partle droite) Issues du modhle forcé par le vent ‘cllmatlque” en février (a), avril 
(b), août (CI et novembre (dl. 
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Figure 30. Tracés des isothermes : a) simulés par le modèle (forcé par le vent “climat,lque”) au point 4’ 
50’ N, 3” 45’ W; b) et. cl déduits des observations (valeurs hebdomadaires) au point 5’ 02’ N, 3” 52’ W 
respectivement en 1983 et 1984 (adapté de Colin; 1988) 
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rupture du plateau continental ivoirien, même en 1984 (à la côte, les SST observées 
en 1983 et 1984 sont identiques). 
En conclusion, en dépit d’une surévaluation (1 à 2°C a l’équateur et 3 a 4°C 
à la côte à certaines périodes de l’année) de la température en surface et en 
profondeur, la structure thermique simulée par le GCM de Philander reproduit bien 
l’évolution saisonnière du champ thermique observe dans le Golfe de Guinée. La 
simulation montre également, l’accroissement de l’amplitude de la variabilité 
saisonnière, d’Ouest en Est, de part et d’autre de la thermocline. Selon Philander 
et Pacanowski (1986), les fluctuation saisonnières du champ thermique dans le 
Golfe de Guinée sont dues : 
- à l’équateur, à la distribution du vent le long de l’équateur et non 
exclusivement, comme il avait été suggéré par Adamec et 0’ Brien (1978), à 
l’intensification de la composante zonale de la vitesse du vent sur la partie 
équatoriale Ouest ; 
- a la côte (5”N), conjointement aux modifications des composantes 
horizontales de la vitesse du vent local et du rotationnel du vent sur l’ensemble du 
Golfe de Guinée (mer en été boréal et gradient méridien du rotationnel en hiver 
boréal). 
A 0”, 28”W, si la température simulée en profondeur (isotherme 15°C) est 
également plus élevée que la valeur observée, en surface en revanche, le modèle 
est plus “froid” de 1°C en moyenne et le minimum thermique est de plus décalé, en 
aval, de 1 mois environ. Contrairement à O”, 4”W, l’étalement vertical de la 




A 0”, 4”W 
Le diagramme spatio-temporel simule (fig. 27; partie droite, panneau central) 
montre la présence du CES en surface (O-40 m) et du SCE en subsurface (40-110 
m) ; au-dessous du SCE apparaît a nouveau un courant portant a l’Ouest. La 
simulation montre la présence de deux maxima pour le CES (juin et novembre) et 
le SCE (février-mars et août-septembre) ; le courant Est qui apparaît en surface en 
août-septembre est lié a un transfert vertical ascendant de quantité de mouvement 
du SCE dûe à la non-linéarité des courants et non à la renverse du courant de 
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surface car l’action du vent, a l’Ouest de 0”, 4”W, s’exerce toujours dans le même 
sens. 
Les CES et SEC simulés présentent donc, une variabilité saisonnière marquée. 
La comparaison des valeurs simulées et observées (partie droite, panneaux 
supérieur et inférieur) montre que les courants simulés : 
- sont d’une intensité plus faible, tant en surface (excepté en novembre) 
qu”en subsurface ; la différence atteint 20 à 30 cm/s en surface et 40 a 50 cm/s en 
subsurface (il ne faut toutefois pas oublier que la vitesse de référence a 
Yimmersion 500m peut atteindre une amplitude de lkm/s comme le montre la 
fi.gure 21); la différence d’intensité entre CES observé et simule peut être due à la 
forte composante méridienne de la tension du vent “climatique”, par rapport aux 
vents observés en 1983 et 1984, dans le Golfe de Guinée (en régime d’alizés de 
Sud-Est), qui place le maximum du CES dans le modèle au Sud de l’équateur en été 
boréal (Cromwell, 1953 ; Cane, 1979) alors que ,les observations “mouillage” et 
campagnes saisonnières FOCAL, indiquent un CES, maximum à l’équateur et 
symétriquement distribué (fig. 31) ; 
- ont une amplitude saisonnière trop importante, en subsurface notamment ; 
- ne montrent pas une oscillation saisonnière en profondeur du noyau de 
vitesse maximale ; toutefois les valeurs simulées placent, en été boréal le SCE 
au-dessous de la thermocline, comme l’indiquent les observations (Voituriez, 1983; 
Weisberg et Colin, 1986). 
Le long de l’équateur 
La distribution moyenne de la composante zonale des courants simulés a 
l’équateur en avril, juillet et octobre (fig. 32) montre une variabilité saisonnière de 
la vitesse du CES et du SCE en longitude : 
- le CES .simulé est présent dans le Golfe de Guinée (longitude lO”W, 4”W, 
1”E et 6”E) en avril (APR) et juillet (JUL) mais est absent en octobre ( il fait 
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place a un courant portant a l’Est bien développé particulièrement a 4”W) et 
minimum en février ( le CES pouvant être également remplacé par un courant Est); 
-le SCE a une extension en longitude maximale en février et octobre, 
moyenne en avril et minimale en juillet ( y 10 cm/s à 4”W, 1”E et 6”E); sa 
penetration en profondeur est maximale en octobre. 
Les vitesses simulées cependant : ,, 
- sont inférieures aux vitesses mesurées de l’ordre de 30 à 40 cm/s ; 
- décroissent trop rapidement entre les longitudes 1O”W et 6”E alors que les 
vitesses mesurées sont d’un ordre de grandeur comparable (+ 10 cm/s), excepte 
toutefois en août 1983 où le SCE a quasiment disparu a 6”E; cette forte 
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Figure 3 1. Diagramme temps-latitude de la composante zonale de la vitesse du courant simulé par le 
modéle (forcé par le vent “cllmatlque”) le long du mérldlen 4’ W (tiré de Richardson et Phllander, 1987). 
En surlmpression ont été reportées à I’equateur les valeurs moyennes décadaires déduites du mouillage 
FOCAL (Colin et al., 1987) puis les intensités et extensions en latitude des composantes Est (trait plein) et 












Figure 32. Tracés des isotachs (composantes zonales) en fonction de la longitude (50’ W, 10’ E) et de la 
profondeur (O-300m) simulés par le modèle (partie supérieure), puis leur comparaison aux longitudes 10’ 
W, 4’ W, 1” E et 6’ E avec ceux déduits des coupes verticales méridiennes FOCAL 1983 (partie inférieure) 
aux mêmes périodes (avril, juillet-août et octobre-novembre). 
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décroissance du SCE dans le modèle est liée, selon Wacongne (1988), a une 
surestimation du terme du frottement latéral a la partie inférieure du SCE, partie 
située au-dessous de la thermocline, dans le Golfe de Guinée; 
- surestiment de beaucoup le flux Est en surface, en fin de période estivale, 
les vitesses observées au point fixe indiquant seulement un minimum de courant 
Ouest, en août-septembre. 
A O”, 28”W, si l’intensité du CES simulé est trop importante, principalement 
en été boréal (en 1983 le courant observé est faible voire inexistant), en revanche 
le modèle simule remarquablement bien l’intensité maximale et la variabilité en 
profondeur du SCE. Les observations ne montrent cependant pas la légère décrois- 
sance de l’intensité du SCE en juillet-août comme le suggère le modèle. 
A la côte 
La simulation de la composante zonale du courant à la côte (10 milles au 
large du plateau continental) montre, dans la couche O-100 m (fig. 33) : i) deux 
maxima de courant Est, en surface, en juin (maximum principal voisin de 30 cm/s) 
et en octobre-novembre ; ii) un courant Ouest en subsurface, en septembre; le 
modèle indique seulement une tendance de courant Ouest en février-mars 
au-dessous de 50m; ces courants Est et Ouest représentant respectivement, comme 
il a été vu au paragrapnhe 111.2, le courant de Guinée (CG) et le Sous-Courant 
Ivoirien (SCI). 
Si qualitativement les courants simulés sont en accord avec les courants 
observés à la rupture du plateau continental: 
- l’intensité du SC1 simulé est cependant trop faible et sa variabilité 
saisonnière trop marquée ; 
- l’intensité de CG est également sous-évaluée en janvier-février. Cette 
différence est due essentiellement au fait que le modèle, à cette période, place le 
maximum de CG entre 2”N et 4”N c’est-à-dire bien au large du plateau continental 
(fig. 31). La même remarque s’applique au maximum maximonum d’été boréal mais 
la continuité côte-large est mieux préservée. D’une manière générale, il existe en 
surface, entre la côte et l’équateur, une bonne correspondance dans le Golfe de 
Guinée entre les variabilités saisonnières simulées et observées (bateaux marchands) 
du Courant de Guinée (Richardson et Philander, 1987). Les données 
courantologiques saisonnières FOCAL confirment la distribution simulée de CG 
(fig. 31 > excepté toutefois en automne (1982 et 1983) et au printemps (19831, 
périodes au cours desquelles l’intensité observée est supérieure à l’intensité simulée 
par le modèle et a la dérive des bateaux marchands (Colin, 19881.. 
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Composante méridienne 
A 0”,4”W et le long de l’équateur 
La distribution spatio-temporelle simulée de la composante méridienne de la 
vitesse du courant montre que le mouvement méridien n’est significatif ( + 10 
cm/s) que dans les premiers 50m (le trait pointillé horizontal représente 
l’immersion 10m; la valeur indiquée correspond à la valeur moyenne calculée dans 
la boîte); il est vers le Nord (Sud) en surface (subsurface) toute l’année avec des 
maxima en octobre-novembre et février (un seul maximum d’octobre à février en 
subsurface); en surface, un troisième maximum apparaît vers le Nord en juin, 
période qui correspond à un minimum de composante Sud, en subsurface. 
Au-dessous, de 50 à llOm, l’intensité de la composante est faible mais en moyenne, 
vers le Nord (fig. 34a). 
Les valeurs observées montrent également, en subsurface (35 m) la perma- 
nence d’une composante Sud avec des maxima d’août à décembre 1983 (maximum 
principal) et de février à mai(fig. 34b). Au-dessous, à 60 et 85 m, le courant moyen 
est vers le Nord, mais contrairement à la simulation du modèle, l’intensité est 
grande car elle atteint 10 a 15 cm/s d’octobre 1983 à mars 1984. En surface (lOm), 
les valeurs simulées et observées sont comparables excepte d’août à décembre, 
période au cours de laquelle le mouvement méridien simule ( observé ) est fort ( 
faible ) vers le Nord ( Sud ); cette différence est dûe à la grande “sensibilité” du 
modèle a la tension méridienne du vent de surface qui est fortement, positive a 
0”,4”W, a cette période (Colin et Garzoli, 1987). 
La présence d’une forte composante Sud du courant en subsurface, d’août a 
décembre, sert, selon Philander et Pacanowski (1981) à compenser le courant Nord 
de surface dû au vent méridien. Cette tendance vers le Sud est accentuée par la 
présence d’une forte composante verticale du rotationnel du vent ( p H p v = rot T) 
au Nord de l’équateur à cette période de l’année (- Scm/s sur une épaisseur de 
30m). Cette composante Sud est aussi présente en surface de février à mai, 
c’est-à-dire pendant la période de relaxation des alizés de Sud-Est et correspond 
dans ce cas, au déplacement vers l’équateur des eaux accumulées au fond du Golfe 
de Guinée (baie de Biafra) par le vent, d’août à décembre. Le bilan global est un 
transport permanent vers le Sud à l’équateur , entre 1O”W et la côte Est africaine 
(Philander et Pacanowski, 1986 b). A O”, 28”W, l’on retrouve un schéma simule 
identique à celui de O”, 4”W (composante Nord en surface et Sud à 50 m), avec 
toutefois des maxima apparaissant principalement en été boréal. 
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Figure 33. Evolution en fonction du temps et de la profondeur de la composante zonale du courant : a) 
simulée par le modèle (forcé par le vent climatique) au point 4” SO’ N, 3” 45’ W; b) et c) déduite des profils 
verticaux de courant (valeurs hebdomadaires) effectués au point 5’ 02’ N, 3’ 52’ W respectivement en 
1983 et 1984. Les valeurs positives observées [courant, vers l’Est) sont ombrées (adapk de Colin. 1988). 
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figure 34. Evolution temps-profondeur de la composante méridienne (cm/s) de la vitesse du courant a) 
simulée par le modèle (for@ par le vent “climatique”) au point 0’ 10’s - 3’45W et b) déduite des 
observations mouillage FOCAL (moyennes mensuelles) à 0’,4’W en 1983 et 1984. 
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A la côte 
L’intensité de la composante méridienne de la vitesse du courant simulé 
(moyennes mensuelles) au point 4”W, 4”50’N est très faible ( 5 cm/s>. De manière 
schématique l’on observe préférentiellement une tendance de la composante du 
courant vers le Sud de la surface a l’immersion 25 m puis vers le Nord en 
profondeur (fig. 37). Deux exceptions toutefois : 
- en octobre, période qui correspond à une tendance Nord en surface et Sud 
en profondeur ; 
- de mars a mai, le courant étant vers le Sud de la surface à l’immersion 
100 m. 
Les valeurs simulées par le modèle sont en accord avec les distributions 
observées de la composante méridienne de la vitesse du courant ; les mesures 
directes de courant effectuées en 1983 montrent, sur le plateau continental 
ivoirien, une prépondérance de la composante Sud en surface et de la composante 
Nord à l’immersion 30m (Colin, 1988). L’on peut noter aussi l’extension.. et la 
présence en profondeur de la composante Sud respectivement en mars-avril et 
novembre-décembre, présence associée à celle‘ d’une composante Nord en surface ( 
en novembre 1. Des différences apparaissent toutefois entre les valeurs observées 
et simulées : 
- l’intensité observée des composantes est bien supérieure à l’intensité 
simulée, l’écart en été et hiver boréal pouvant atteindre 15 a 20 cm/s (un écart du 
même ordre de grandeur apparaît avec les valeurs des composantes obtenues au 
large du plateau par Lemasson et Rebert,1973a) ; _ 
- l’absence d’une composante Nord en surface, en fin de période hivernale 
(mars-avril), période associée au fort réchauffement des eaux de surface. 
En conclusion, le modèle reproduit l’évolution saisonnière des composantes 
méridiennes de la vitesse du courant à la côte, mais contrairement a l’équateur, il 
les sous-estime grandement. La même remarque avait été faite sur la composante 
zonale simulée ; ces différences peuvent être imputables à l’insuffisance des 
observations du vent à la côte. 
Composante verticale 
A O”, 4”W 
L’évolution saisonnière de la composante verticale de la vitesse du courant à 
l’équateur (fig. 36), présente des maxima positifs en février, mai-juin et octobre 
(périodes “d’upwelling”) et un minimum négatif en août (période de “downwelling”). 
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Seuls les extrema de mai-juin et d’août intéressent une couche d’eau d’épaisseur 
supérieure à 50 m ; le maximum le plus faible est observé en février. 
A l’équateur, nous ne disposons pas de mesures directes de la composante 
verticale de la vitesse et le caractère instantané des mesures courantologiques 
effectuées pendant les campagnes saisonnières FOCAL ne permet pas d’en déduire; 
a partir de l’équation de continuité, une composante verticale moyenne 
significative a chaque saison. L’on ne peut donc que comparer le déplacement 
vertical moyen de la thermocline observé à O”4”W (fig. 12) avec la composante 
verticale simulée par le modèle en ce point. Les observations montrent une 
profondeur minimale de la thermocline en juin-juillet et novembre et une 
profondeur maximale en février-mars et août-septembre. On observe que : 
- le modèle place les maxima de la composante verticale aux mêmes périodes 
(mai-juin) que ceux du déplacement vertical moyen ( 4 x 106 m/s) de la 
thermocline ; 
- le déplacement vertical de la thermocline en novembre n’apparaît qu’en 
subsurface alors que le modèle montre un “upwelling” (“downwelling”) au-dessus (en 
dessous) de l’immersion 50 m ; d’un modèle linéaire simple et de la distribution du 
vent dans le Golfe de Guinée, Colin et al. (1987) ont obtenu, a cette saison, un 
“downwelling” en surface ; le minimum de profondeur de la thermocline, en 
subsurface, ne peut donc qu’être relié au guide d’onde équatorial (Weisberg et 
Colin, 1986) ; 
- il n’y a pas, dans les observations, de minimum de profondeur de la 
thermocline en février. 
A la côte 
Le modèle indique la présence d’un signal annuel : maximum positif en 
juin-juillet et minimum négatif en septembre-octobre (fig. 36). Ces deux extrema 
correspondent respectivement à la grande “saison froide” et a la petite “saison 
chaude” qui sont caractérisées respectivement par un minimum minimorum et un 
maximum secondaire de la profondeur de la thermocline. Le modèle n’indique 
toutefois pas de tendance nette d’ “upwelling” et de “downwelling” associés à la 
petite “saison froide” (janvier-février) et à la grande “saison chaude” (mars-avril) 
qui sont caractérisées respectivement par un minimum secondaire et un maximum 
maximorum de la profondeur de la thermocline (fig. 30). L’absence de petite 
“saison froide” dans le modèle indique que ce refroidissement secondaire observe a 
la côte ne peut pas être relié, tout comme celui d’et& boréal, au champ de vent 
équatorial ; elle serait plutôt dûe à la définition insuffisante du champ synoptique 
de vent à la côte. 








Figure 35. Evolution temps - profondeur de la composante méridienne km/s) de la vitesse du courant 
a) simulée par le modèle (forçé par le vent “cllmatique”~ au point 4’50’N - 3’45W; b) et CI déduite des 
radiales hebdomadaires sur le plateau continental respectivement en surface et à l’immersion 35m, en 
1983. Les composantes Sud observées sont hachurées (tiré de Colin, 1988). 
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Figure 36. Distributions temporelles moyennes de la composante verticale (en 10-5 m/s) du courant 
simulée par le modèle (for+ par le vent “climatique”! à 0”lO’S - 3’45W (gauche) et B 4’50’N - 3’45W 
(droite). 
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En conclusion, les valeurs “climatiques” de température et de courant 
simulées par le GCM du GFDL sont, en dépit : 
- d’une surestimation du champ thermique, en surface et en profondeur; 
- de la trop faible intensité des CES et SCE, les forces de frottement vertical 
en surface et latéral en profondeur étant vraisemblablement trop fortes; 
- de la faible variabilité saisonnière de la profondeur de noyau de vitesse 
maximale, 
globalement en accord avec les valeurs observées en 1983 et 1984, pendant 
FOCAL. L’on peut donc en conclure, suivant Philander et Pacanowski (1986a) que 
dans le Golfe de Guinée : 
- 1’ “upwelling” équatorial d’été boréal, le refroidissement secondaire 
d’automne en subsurface (au moins partiellement) et les 2 maxima du CES en 
surface sont liés à la distribution générale du vent le long de l’équateur ; 
- l’upwelling côtier d’été boréal et la distribution latitudino-temporelle du 
Courant de Guinée conjointement dépendent du vent local et du rotationnel du vent 
sur l’ensemble de l’aire océanique considérée. 
Le vent “climatique”, défini à partir de valeurs mensuelles moyennes, a été 
obtenu par compilation des mesures directes de vent (bateaux marchands essentielle- 
ment), réparties de manière inégale dans le temps et dans l’espace. Cette 
hétérogénéité dans la densité des mesures peut donc expliquer les différences 
constatées entre les structures (thermiques et dynamiques) observées et simulées. 
C’est la raison pour laquelle le GCM du GFDL a ensuite été “force” par le champ 
synoptique de vent, déduit du déplacement des nuages (Vent Européen du centre de 
Reading) observe pendant FOCAL/SEQUAL et reference par rapport aux observa- 
tions de vent effectuées à l”N, 29”W et O”4”W. 
IV.2 GCM FORCE PAR LE VENT FOCAL/SEQUAL 
Température 
En surface 
L’évolution temporelle de la température simulée à l’immersion 1Om montre 
un signal annuel marqué (fig. 37) L’on constate qu’au printemps et en été 1984, les 
valeurs sont supérieures à celles de 1987. le modèle reproduit donc le caractère 
“chaud” de l’année 1984. Comparées aux températures observées a la même 
immersion, l’accord est excellent, d’octobre 1983 à mai 1984 ; aux autre périodes, 
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le modèle surestime la température, l’écart moyen pouvant atteindre 3”C, ce qui 
correspond à un écart de température du même ordre de grandeur que celui obtenu 
avec le vent climatique. 
En subsurface 
La topographie de la thermocline simulée par le modèle est, dans ce cas , 
quelque peu suprenante : 
- l’isotherme 25°C reste a immersion constante (25 à 30 m), tant en 1983 
qu’en 1984 ; la variabilité saisonnière n’est décelable, en été boréal, que pour les 
isothermes supérieurs a 25°C ; 
- la même observation concerne l’isotherme 15”C, son amplitude saisonnière 
n’excèdant pas 10 m ; 
- la variabilité saisonnière n’affecte que la partie inférieure de la thermocline 
qui est comprise entre les isothermes 22°C et 17°C ; la profondeur de l’isotherme 
20°C par exemple est maximale en mars-avril en 1983 puis de fin juin à décembre, 
en 1984. 
Par rapport aux observations, le modèle: 1) surestime la température, en 
surface et en profondeur ; 2) engendre une thermocline bien trop marquée en 
période d”‘upwelling” ; 3) reproduit insuffisamment le minimum thermique 
secondaire de novembre-décembre (1983). En revanche: 1) il montre l’approfondis- 
sement de la partie inférieure de la thermocline de janvier a juin 1984 ; 2) une 
intensité “d’upwelling” identique pour les deux années d’observation, en été boréal. 
En conclusion, si le modèle reproduit dans le cas où il est “forçé” par le vent 
FOCAL/SEQUAL, l’évolution saisonnière de la structure thermique en surface et en 
subsurface, l’amplitude simulée reste toutefois faible (exceptée la partie inférieure 
de la thermocline). La comparaison entre valeurs simulées et observées montre que 
la simulation du champ thermique est meilleure, bien qu’imparfaite si l’on 
considère les valeurs absolues, quand le modèle est forçé par le vent “climatique” 
que par le vent FOCAL/SEQUAL. La différence essentielle entre ces deux champs 
de vent, se situe dans l’intensité de la composante méridienne, plus forte dans le 
vent climatique que dans le vent synoptique européen qui, rappelons-le, a été calé 
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Figure 37. Evolution temporelle en 1983 et 1984: a) de la température observée (moyennes décadaires) 
à 0’,4”W (trait plein) et simulée par le modèle (forcé par le vent FOCAUSEQIJAL) à 0’ 10’s - 3”45w 
(trait pointillé) à i0m; b) des isothermes (moyennes décadaires! à 0’,4’W (tiré de Weisberg et Colin, 
19%) et c) des isothermes à 0’ 10’s - 3’45W simulés par IF: modéle (vent FOCAL/SEQUA[.) (Philander, 
communication personnelle). 
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Composante zonale de la vitesse du courant 
Courant Equatorial Sud 
Le modèle simule ce courant en surface: 1) bien pour ce qui concerne son 
extension en profondeur; 2) moins bien quant à la variabilité saisonnière et a 
l’intensité observées (fig. 38). En effet : 1) le maximum secondaire d’automne 
A n’apparait pas, 1 ‘1 est même remplacé par un courant portant a l’Est ; 2) l’écart 
moyen entre les vitesses simulées et observées est de l’ordre de 30 cm/s sur 
l’ensemble de l’enregistrement, le modèle sous-estimant l’intensité du CES particu- 
lièrement en mars-avril et octobre-novembre (1983). Le modèle toutefois: 1) 
engendre une décroissance de l’intensité moyenne du CES a partir de mai-juin en 
1983 et d’août en 1984; 2) montre un minimum de CES voire la présence d’un 
courant Est, en février 1983 et janvier-février 1984; 3) indique la présence du CES 
sur une durée plus importante en 1984 qu’en 1983; 4) reproduit le minimum du CES 
en août. 
En conclusion, le CES simulé, reproduit bien dans ce cas le signal annuel du 
CES observé mais ne restitue pas du tout sa composante semi-annuelle (novembre), 
comme c’était le cas avec le champ de vent “climatique”. Les deux simulations 
indiquent cependant la présence d’un courant Est, en surface, en août-septembre 
(pas en 1984) alors que les observations montrent seulement la présence d’un 
minimum de courant Ouest. 
Sous-Courant Equatorial 
Le modèle génère le SCE en toute saisons (fig. 38) ; l’on note : 1) deux 
maxima principaux de vitesse, de janvier à mai et d’août à novembre ; 2) un 
étalement vertical de ce courant en été boréal, mieux marqué en 1983 qu’en 1984 ; 
cette extension verticale est associée a un maximum secondaire de vitesse qui 
n’apparaît pas dans la version du modèle “forçe” par le vent “climatique” ; 3) un 
approfondissement, en 1983, du noyau de vitesse maximale, de mars à septembre. 
L’évolution temporelle du SCE simulé reproduit aussi les traits principaux du 
SCE observé : 
- permanence de ce sous-courant ; 
- son approfondissement lié à l’intensification, en surface ( vitesse et 
profondeur), du CES. 
Le modèle cependant : 
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- sous-estime l’intensité maximale du SCE de 30 à 40 cm/s ; 
- génère une variabilité saisonnière trop importante due principalement à la 
forte décroissance de l’intensité du SCE en août. 
Cette simulation s’apparente mieux à la distribution du SCE observée que 
celle obtenue par le vent “climatique” , contrairement aux résultats obtenus pour le 
Courant Equatorial Sud de surface. 
En conclusion, le modèle, qu’id soit forçé par le vent “climatique” ou le vent 
“FQCAL/SEQUAL”, reproduit globalement l’évolution saisonnière des structures 
thermiques et dynamiques mais dans les deux cas sous-estime : 
- l’intensité de I’upwelling équatorial ; 
- l’intensité de la vitesse du Sous-Courant Equatorial ; 
et sur-estime : 
- le courant Est, en surface, en août-septembre ; ce courant n’apparaît 
paradoxalement pas en été boréal 1984 bien que l’intensité du vent y soit plus 
faible qu’en 1983; 
- l’amplitude de la variabilité saisonnière du Sous-Courant Equatorial. 
De manière schématique, le modèle reproduit mieux, a O”, 4”W, avec le 
champ de vent : 
- “climatique”: le refroidissement des eaux de surface, en été boréal et 
l’intensité et la variabilité saisonnière du Courant Equatorial Sud en surface ; 
- “FOCAL/SEqUAL”: l’intensité, l’extension verticale et la plus grande 
permanence du Sous-Courant Equatorial. 
Les deux simulations placent toutefois, le noyau maximal de vitesse, en été 
boréal, a la partie inférieure de la thermocline. 
A O",ZS"W 
A 0”, 28”W, le champ de vent FOCAL/SEQUAL conduit à une simulation qui 
reproduit l’évolution saisonnière de la thermocline (fig. 39) et du Sous-Courant 
Equatorial (fig. 40) : 
- affleurement (approfondissement) de la thermocline en mai-juin (août-sep- 
tembre, l’amplitude verticale de l’isotherme 20°C restant toutefois inférieure à 
celle observée ; 
- permanencde du SCE ; 
- oscillation en profondeur du noyau de vitesse maximale du SCE avec une 
amplitude également moindre que celle observée ; 
- apparition d’un Courant Ouest au-dessous du SCE, plus développé aussi en 
1984 qu’en 1983. 
. 
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Figure 38. identique à la figure 37 mais pour la composante zonale de lavitesse du courant (la 
composante Ouest est pour le panneau (bien hachurée et pour le panneau (cl en pointillés). 
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Figure 39. identique à la figure 37 mais pour les observations effectuées à 0’,28’W et pour la 
simulation au point 0’10’s - 27”45W. 
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Les différences apparaîssent essentiellement dans la couche de surface (10 
m) : 
- la température simulée est supérieure à la température observée, en été 
boréal;. la différence est particulièrement nette en juin 1984 ; 
- l’intensité du CES simulé est bien supérieure à l’intensité du CES observé, 
particulièrement d’août à fin novembre (19831, la seule exception concerne la 
période juin 1984. 
En conclusion, le modèle à 0”,28”W simule mieux avec le vent : 
“climatique” : l’amplitude des oscillations verticales de la themocline et du 
SCE, l’intensité du refroidissement des eaux de surface ; 
FOCAL/SEQUAL, la permanence du SCE, l’intensité du CES (un peu moins 
forte dans ce cas> et les différences de profondeur des isothermes 25°C et 20°C 
entre 1984 et 1983. 
Commentaires 
Pour obtenir dans la partie équatoriale Est des simulations qui “collent” 
davantage aux observations, il n’existe pas de solutions simples. En effet la 
modification de la valeur d’un paramètre peut, en aval, influer sur celle des autres 
paramètres tant et si bien que “le remède peut s’avérer pire que le mal”. Par 
exemple, vouloir simuler une thermocline plus proche de la surface conduirait 
logiquement a accroître les tensions de vent à la surface (par augmentation du ,A 
coefficient de frottement ou “Drag Coefficient”), le long de l’équateur ; Wacongne 
(1988) a constaté qu’en doublant l’intensité du “forcing atmosphérique” vers l’Ouest, 
la température de surface dans la partie équatoriale Est diminuait en association 
avec l’intensification et l’extension en profondeur du CES, mais que: 1) la 
thermocline, au lieu d’affleurer, s’approfondissait de 5 m ; 2) l’intensité et 
l’extension vers l’Est du SCE diminuaient. Les suggestions suivantes : 
- amélioration de la qualité du champ de vent, en zone équatoriale et le long 
de la côte Ouest africaine, par augmentation du nombre de stations “vérités-mer” ; 
- meilleure définition des processus de mélange dans la couche supérieure de 
l’océan ; 
- prise en considération de la variabilité haute-fréquence du vent non pour 
mieux générer les courants aux grandes échelles de temps et d’espace mais pour 
accroître plus efficacement le “brasssage” de la couche supérieure de l’océan ; 
- augmentation des flux de chaleur à l’interface air-mer pour mieux contrôler 
la variabilité de la SST ; 
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- meilleure définition du coefficient du frottement latéral qui paraît trop fort 
ce qui éviterait la trop forte décélération du SCE dans le Golfe de Guinée (cet 
aspect est actuellement à l’étude au GFDL).... 
peuvent contribuer à l’obtention de “produits” plus représentatifs (Richardson 
et: Philander, 1987 ; Wacongne, 1988). Pour optimiser les simulations, l’on ne peut 
donc pas se contenter d’agir sur les effets uniquement, assimilation des données 
“historiques” par exemple, sans parallèlement intervenir sur les causes, c’est-à-dire 
oeuvrer pour une meilleure définition et paramétrisation des processus en présence. 
V- CONCLUSIONS 
Les observations météorologiques (vent de surface), hydrologiques et couranto- 
logiques que j’ai effectuées en 1983 et 1984 dans le Golfe de Guinée, seul ou en 
collaboration, dans le cadre du programme FOCAL/SEQUAL: 1) aux points fixes 
(O”4”W ; 5”N-4” W) ; 2) au cours des radiales hebdomadaires à la côte (plateau 
continental de la Côte d’ivoire) et saisonnières au large ; 3) lors des vols AXBT 
effectues le long de 4”W (YN, 2”S), m’ont permis un suivi, le long de 4”W, de 
l’ajustement des structures océaniques (thermiques et dynamiques principalement) 
aux fluctuations de l’atmosphère aux échelles de temps interannuelles, annuelles et 
saisonnières. 
J’ai montre, a partir des mesures directes de vent effectuées au point fixe 0”, 
4“W: 1) la présence d’une variabilité annuelle du champ de vent ; 2) que les phases 
“intensification” et “relaxation ” des alizés de Sud-Est apparaissaient de manière 
plus nette dans les valeurs observées que dans les valeurs “climatiques” (Colin et 
Garzoli, 1987). J’ai également montre, à partir des enregistrements continus de 
température, que le déplacement vertical ascendant de la thermocline, a 0”, 4”W: 
1): débute avant l’intensification des alizés, contrairement à ce qui était admis 
antérieurement ; c’est un effet du guide d’onde équatorial en période de relaxation 
des alizés (Weisberg et Colin, 1986) ; 2) est entretenu par l’intensification du vent 
local; l’intensification de la composante zonale engendre un “upwelling” d’Ekman 
qui dure tant que cette composante reste négative (Colin et al., 1987) tandis que 
l’intensification de la composante méridienne a elle pour effet de déplacer vers le 
Sud la zone de refroidissement maximal et en aval, d’induire un front thermique au 
Sud de l’équateur (Houghton et Colin, 1986) ; 3) est amplifié par l’intensification 
des alizés sur l’ensemble du bassin équatorial ; le dephasage entre l’intensification 
du vent au Rocher St Paul et l’apparition du minimum de profondeur de la 
thermocline à 0”, 4”W, est du même ordre de grandeur en 1983 et 1984 bien que 
les dates d’intensification des alizés soient différentes) soulignant ainsi la contribu- 
tion importante du “remote forcing” dans la durée et l’amplitude de “l’upwelling” 
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Figure 40. identique à la figure 38 mais pour les observations effectuées à 0’,28’W et pour la 
simulation au point 0’ 10’s - 27’45W. 
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équatorial à 0”, 4”W (Colin et Garzoli, 1987 ; Houghton et Colin, 1986 ; Weisberg 
et Colin, 1986) ; 4) n’est pas toujours synchrone avec l’évolution temporelle de la 
température de surface ; en fin d’été boréal par exemple, la thermocline s’appro- 
fondit alors que la SST reste constante ; en automne, au contraire, la thermocline 
présente un minimum secondaire de profondeur bien que la SST continue de 
croître ; l’on ne peut donc inférer l’évolution saisonnière de la SST uniquement à 
partir de la profondeur de la thermocline (Weisberg et Colin,1986). A la côte (5”N, 
4”W), les enregistrements que j’ai obtenus (Colin, 1988) m’ont permis de montrer 
également que: 1) les amplitudes de la variabilité saisonnière de la SST et du 
déplacement vertical de la thermocline (Colin, 1988): 1) en été boréal, sont du 
même ordre de grandeur que celles observées à l’équateur à 4”W ; 2) en hiver 
boréal et contrairement à l’équateur, le refroidissement des eaux de surface en 
janvier-février est associé à un affleurement de la thermocline (en surface, 
l’amplitude observée est toutefois inférieure de 2 à 3 fois à celle d’été boréal 
tandis qu’en subsurface, elle représente les 3/4 de celle d’été boréal (Colin et al., 
1988)) ; 3) ces minima de profondeur de la thermocline sont associés aux maxima 
d’intensité (principal en été et secondaire en hiver) du Courant de Guinée 
(ajustement géostrophique comme l’avait suggéré Ingham, 1970) au large et sur le 
plateau continental ivoirien (Colin, 1988) ; la plus grande amplitude thermique 
observée a la côte, en surface, en été boréal, est liée à la rotation du vent qui 
devient parallèle a la côte, a cette période de l’année (Colin, 1988). Contrairement 
à une hypothèse avancée antérieurement, il n’existe pas à 4”W, tout au moins dans 
la couche O-200 m, de liaison entre les déplacements verticaux de la thermocline a 
l’équateur et à la côte car: 1) les dephasages entre l’équateur et la côte sont 
différents en 1983 et 1984 ; ils devraient être les mêmes si “l’upwelling” côtier a 
5”N était induit par la propagation de l’onde de Kelvin équatoriale (Houghton et 
Colin, 1986) ; 2) l’on observe une discontinuité du refroidissement le long de la 
côte (Colin et al, 1986) ; 3) l’extension en latitude (côte vers le large) du 
déplacement vertical de la thermocline, du printemps à l’été, est de loin supérieure 
au rayon de déformation de Rossby ( 69 km) et est en accord avec l’évolution 
saisonnière (intensité et extension méridienne) du Courant de Guinée (Colin, 1988 ; 
Houghton et Colin, 1986). 
Les observations de courant au point fixe 0”,4”W m’auront aussi permis de 
décrire pour la première fois l’évolution saisonnière continue du Courant Equatorial 
Sud en surface et du Sous-Courant Equatorial en profondeur ; en résumé : 1) 
intensité maximale du CES de février à août (maximum principal) et d’octobre a 
décembre ; en janvier-février, le courant Ouest de surface est remplacé par un 
courant portant à l’Est, courant qui est lié a la cessation (début de période) des 
alizés de Sud-Est. Il ne semble donc pas que l’on puisse, au vu des données 
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courantologiques FOCAL (Colin, 1988 ; Colin et al., 1987) admettre de manière 
définitive la constitution du CES en deux parties: la branche Nord comme élément 
permanent de la circulation à l’équateur et au Nord de l’équateur et la branche Sud 
(au Sud de 3”s) comme le seul élement variable de cette circulation de surface à 
présenter (Voituriez, 1983a) ; 2) faible amplitude de la variabilité saisonnière de la 
vitesse du SCE mais forte oscillation saisonnière en profondeur du noyau de 
vitesse maximale : minimale en fin de période hivernale et maximale en fin de 
période estivale (Weisberg et Colin, 1986) ; ces observations infirment, pour la 
période du temps considérée, les observations antérieures de Voituriez, (1983 b) à 
O”,: 4”W . 
La variabilité annuelle affecte aussi les couches profondes (300-2000 m); il n’y 
a cependant pas de cohérence permanente entre les différentes composantes 
zonales ; ces observations traduisent la présence d’une baroclinicité certaine du 
milieu fluide en profondeur. Une très forte cohérence existe pour les composantes 
meridiennes mais pour les échelles de temps inférieures à la saison. 
L’analyse spectrale des enregistrements de vent, de température, et de 
courants dans le Golfe de Guinée m’auront aussi permis de montrer, a l’équateur et 
ii: la côte, la présence de pics d’énergie, statistiquement significatifs, dans la 
gamme de périodes 2 jours - 2 mois (Colin et Garzoli, 1988 ; Colin et al., 1988b). 
En surface, les spectres sont particulièrement énergétiques dans les plages 40-50 
jours et 10-20 jours ; l’analyse interspectrale montre que l’atmosphère force 
l’o.céan, à l’équateur, à la période 15 jours ; à la côte, la cohérence est aussi 
significative mais l’absence de déphasage signifie que cette oscillation peut ne pas 
être forcée par l’atmosphère mais correspondre (partie ou totalité ?) a l’interaction 
non-linéaire des ondes de marée M2 et S2 (Picaut et Verstraete, 1979). En 
profondeur, le spectre de la composante méridienne du courant est très 
énergétique dans la plage de périodes centrée sur 31 jours ; les analyses interspec- 
trales et une projection sur le diagramme de dispersion montrent que cette 
oscillation correspond à une onde mixte de Rossby-gravite associée a des vitesses 
de phase négative dans le sens zona1 (propagation vers l’Ouest) et positive dans le 
sens vertical (Weisberg, Horigan et Colin, 1979). 
Les simulations de température et de courants obtenus par le GCM du GFDL 
(Philander et Pacanowski, 1986) reproduisent, à l’échelle saisonnière, les 
fluctuations océaniques observées : “upwelling” équatorial en eté boréal, front 
thermique à l’équateur, minimum de profondeur de la thermocline en automne, 
début d’affleurement de la thermocline en mars, maxima du CES en été et 
automne, présence permanente du SCE, variabilité spatio-temporelle du Courant de 
Guinée, circulation méridienne à l’équateur (Nord en surface et Sud en subsurface), 
températures plus élevées en 1984 qu’en 1983... Cette grande cohérence, en dépit 
57 
de quelques divergences qui apparaissent entre observations et valeurs simulées 
(surestimation de la température, sous-estimation de l’intensité du CES et du 
XE...), permet une interprétation globale des structures océaniques observées dans 
le Golfe de Guinée et ainsi de conclure que : 1) à l’équateur, les fluctuations 
saisonnières de la température (SST, thermocline et donc de l’upwelling) sont en 
phase conjointement avec la distribution des vents le long de l’équateur 
(composante zonale) et les effets du guide d’onde équatorial (effets générés par la 
brutale intensification des alizés le long de l’équateur, au printemps) ; 2) à la côte 
(bordure Nord du Golfe de Guinée), les refroidissements saisonniers dépendent 
essentiellement de l’intensité relative des composantes horizontales de la vitesse de 
vent local et de la distribution du rotationnel du vent sur l’ensemble du Golfe de 
Guinée. 
Ces conclusions sont en accord avec les interprétations faites par le(s) 
auteur(s) à partir des données obtenues lors du programme FOCAL/SEQUAL ce qui 
n’est, somme toute, guère surprenant eu égard à la fréquence des échanges d’idées 
scientifiques qui ont eu lieu tout au long de la phase “interprétation” de ce 
programme. Si ce programme a permis, par la qualité et la densité des observations 
effectuées, une interprétation approfondie de l’ajustement de l’océan aux 
fluctuations saisonnières de l’atmosphère et en particulier des mécanismes 
physiques liés au déclenchement des “upwellings”, en zone équatoriale atlantique, il 
reste cependant à étudier les transferts méridiens de masse et de chaleur sur le 
bord Ouest, de manière a mieux quantifier le volume des eaux chaudes d’originë‘.’ 
équatoriale qui alimentent la circulation de l’hémisphère Nord. C’est l’objet du 
programme NOE (étude de la région Nord Ouest Equatoriale) dont j’assumerai la‘ 
responsabilité scientifique ; les opérations à la mer seront menées à partir de la 
Guyane française dès le mois de mai 1989 ; ce projet s’inscrit dans le cadre des 
programmes internationaux TOGA et WOCE. 
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